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The dynamic evolution of cratonic domains remains enigmatic as they are usually considered stable 
through geological time. In this work, we unraveled the evolution of one of the largest cratonic areas, 
the West African Craton (WAC), and its northern and western boundaries (Anti-Atlas and Atlantic 
passive margin, respectively), through low-temperature thermochronology (apatite fission-track and 
(U-Th)/He thermochronology) and structural geology. The WAC was studied since its boundaries 
witnessed many different geological settings (platform, distal foreland, passive margin) during the 
Phanerozoic, making it a good candidate to evaluate the various driving forces acting on the craton. 
29 fission-track ages (AFT) and 104 (U-Th)/He (AHe) analyses were processed on 29 samples. The 
new thermochronological data obtained along a ~1500 km long profile in the WAC, from the Atlantic 
margin to the eastern part of the Reguibat Shield basement provide evidence for at least two major 
thermal phases. 
First, after a continuous Paleozoic subsidence, the craton records the most important cooling event 
between Late Jurassic and Early Cretaceous, postdating the onset of the Central Atlantic Ocean 
spreading. This event is unrelated to the passive margin itself and affected both the craton (up to 800 
km inland) and the mobile boundary in the north (Anti-Atlas and High Atlas). It represents kilometer-
scale erosion that led to the deposition of thick detrital formations, the red beds, across the whole 
Saharan platform. This event is not characterized by shortening and is better explained through a 
mantle-related thermal anomaly during this exhumation. The thermal hypothesis explains the 
subsequent thermal subsidence undergone by the craton and its north boundary during the Aptian-
Albian and the early stages of the Late Cretaceous. 
Second, from Late Cretaceous onward, dominant cooling trend has imprinted the thermal histories of 
the studied region, coevally with the onset of the Africa/Europe convergence.The High Atlas belt in 
Morocco is an accurate witness of the deformation episodes occurring during Cenozoic times. We 
determined the precise tectonic schedule in the southern foreland of the belt and compared this 
evolution with the cratonic one. We show that the first Eocene tectonic event echoes a major craton-
scale deformation and results probably from a significant geodynamic change in the convergence 
zone. The Pliocene-Quaternary phase, well known at the North African scale, is only recorded in the 
Atlas belt, but might be too recent to have significantly imprinted the thermochronological record 




Miocene led to the emplacement of tectonic nappes. This event is not recorded by LTT on the craton 
and may be restricted to its mobile boundary. 
This work demonstrates that, despite the lack of Mesozoic-Cenozoic sediment record that may 
advocate for a stable geological history, the West African Craton suffered significant epeirogenies 
during this period. Deep seated processes as well as stress transmission prove to be good candidates 
to account for these cratonic motions, although further work is needed to unravel the exact 
























La dynamique des cratons reste, encore actuellement, énigmatique dans la mesure où ceux-ci sont 
souvent considérés comme des domaines stables à l’échelle des temps géologiques. Dans ce travail, 
nous avons reconstitué l’évolution d’un des plus grands cratons, le Craton Ouest Africain. Nous nous 
sommes également penchés sur l’étude de ses bordures nord et ouest (Anti-Atlas et marge 
atlantique respectivement). Cette étude utilise les méthodes de thermochronologie basse-
température (traces de fission et (U-Th-Sm)/He sur apatite) ainsi que la géologie structurale. Le choix 
de ce craton est justifié par les multiples contextes géologiques dont témoignent ses bordures au 
cours du Phanérozoïque (plateforme, avant-pays distal, marge passive). Ces contextes variés au cours 
du temps en font donc une cible idéale pour évaluer l’influence des diverses forces susceptibles 
d’affecter le craton. 
29 âges AFT et 104 analyses AHe ont été produits sur 29 échantillons. Des données 
thermochronologiques inédites ont été obtenues le long d’un transect d’environ 1500 km sur le nord 
du craton, depuis la marge atlantique à l’Ouest jusqu’à l’Est du bouclier Reguibat. Ces données 
révèlent l’existence d’au moins deux phases majeures de refroidissements. 
Tout d’abord, suite à une subsidence importante au cours du Paléozoïque, le craton enregistre un 
refroidissement important entre le Jurassique supérieur et le Crétacé inférieur, postérieurement à 
l’ouverture de l’Atlantique Central. Cet événement n’est pas directement lié aux seuls processus 
affectant les marges passives puisque non seulement la marge est affectée, mais aussi l’intérieur du 
craton (jusque 800 km à l’intérieur des terres) et le domaine mobile non-cratonique au Nord. Ce 
refroidissement traduit une phase d’exhumation kilométrique qui permet alors le dépôt d’une 
épaisse séquence détritique sur la plateforme saharienne. L’hypothèse d’un raccourcissement 
comme explication n’est pas valide et l’hypothèse d’une anomalie thermique mantellique à cette 
époque rend mieux compte de cet événement d’érosion majeur. L’hypothèse thermique possède un 
autre avantage : celui de rendre compte du réchauffement qui suivit à l’Apto-Albien et au début du 
Crétacé supérieur, à la fois par le craton mais aussi par ses bordures, par le biais de la subsidence 
thermique. 
Deuxièmement, à partir du Crétacé supérieur, la tendance générale est au refroidissement dans 
toute la région étudiée, synchrone avec l’initiation de la convergence Afrique/Europe. La chaîne du 
Haut Atlas au Maroc représente à ce moment un témoin privilégié des déformations se produisant 
pendant le Cénozoïque. Nous avons déterminé un calendrier tectonique précis dans l’avant-pays 




Ainsi, une première phase tectonique se déroule à l’Eocène supérieur. Celle-ci fait écho à un 
événement de déformation de plus grande échelle qui affecte toute le craton, résultant sans doute 
d’une réorganisation de grande ampleur dans la dynamique de la convergence. La phase récente 
Plio-Quaternaire est bien décrite à l’échelle de l’Afrique du Nord dans la chaîne Atlasique, mais 
pourrait s’avérer trop récente pour pouvoir être décelée par nos thermochronomètres à l’intérieur 
du domaine cratonique. Enfin, une phase de soulèvement spécifique au domaine atlasique marocain 
est enregistrée pendant le Miocène inférieur-moyen et met en place des nappes dans la chaîne. Les 
thermochronomètres basse-température ne la détectent pas à l’intérieur du craton, et elle pourrait 
donc être géographiquement restreinte au domaine atlasique. 
Ce travail a démontré que l’absence de sédiments au cours du Méso-Cénozoïque, qui en première 
approche font de ce craton une zone dite « stable », occulte une réalité géologique autre, faite de la 
succession de plusieurs phases épeirogéniques. Une évaluation des processus à l’œuvre permet de 
proposer que les phénomènes mantelliques ainsi que les transferts de contraintes sont des acteurs 
majeurs à l’origine de ces mouvements. Néanmoins, la juste contribution de chacun de ces processus 
nécessite encore un travail approfondi. 
Tables des matières 
11 
 
Tables des matières 
 
Remerciements ....................................................................................................................................... 5 
Abstract ................................................................................................................................................... 7 
Résumé .................................................................................................................................................... 9 
Tables des matières ............................................................................................................................... 11 
I. Introduction ................................................................................................................................... 17 
I.1. Etat des lieux sur la dynamique des cratons ............................................................................... 17 
I.2. Le Craton Ouest Africain : caractéristiques et limites de la région d’étude ................................ 22 
II. Contexte géologique ..................................................................................................................... 27 
II.1. Le Bouclier Reguibat ................................................................................................................... 28 
II.2. Les bassins intracratoniques de Tindouf et Taoudeni ................................................................ 31 
II.2.A. Stratigraphie du Précambrien et du Paléozoïque ............................................................... 31 
II.2.B. Les déformations varisques ................................................................................................. 34 
II.2.C. Stratigraphie méso-cénozoïque .......................................................................................... 36 
II.3. Le bassin de Tarfaya-Laayoune-Dakhla (Tarfaya-Laayoune-Dakhla Basin : TLDB) ..................... 44 
II.3.A. Substratum anté-mésozoïque ............................................................................................. 45 
II.3.B. Les formations méso-cénozoïques ...................................................................................... 45 
II.4. L’Anti-Atlas ................................................................................................................................. 49 
II.4.A. Le Précambrien de l’Anti-Atlas ............................................................................................ 49 
II.4.B. Le Paléozoïque..................................................................................................................... 50 
II.4.C. Le Méso-Cénozoïque ........................................................................................................... 50 
II.5. Le domaine alpin : le Haut Atlas marocain ................................................................................. 52 
II.5.A. Evolution pré-orogénique du Haut Atlas marocain ............................................................ 52 
II.5.B. Evolution orogénique du domaine atlasique ...................................................................... 54 
III. La thermochronologie basse température (TBT) sur apatite ................................................... 63 
III.1. Principes de la TBT et thermochronomètres ............................................................................ 63 
III.2. La méthode des traces de fission sur apatite ............................................................................ 64 
II.2.A. Principe et méthode AFT ..................................................................................................... 65 
III.2.B. Les longueurs de traces et le rôle de la chimie des apatites dans leur cicatrisation ......... 67 
III.3. Méthode (U-Th-Sm)/He sur apatite .......................................................................................... 70 
III.3.A. Détermination de l’âge (U-Th)/He (AHe) ........................................................................... 70 
III.3.B. Diffusion de l’hélium dans l’apatite ................................................................................... 72 
Tables des matières 
12 
 
III.4. Utilisation combinée des deux méthodes ................................................................................. 79 
III.5. Utilisations et limites de la TBT sur apatite ............................................................................... 82 
III.5.A. Interprétations directes des histoires thermiques............................................................. 82 
III.5.B. Méthodologie des modélisations thermiques ................................................................... 84 
IV. Evolution du Nord du COA : Etude de thermochronologie basse température sur le Bouclier 
Reguibat ................................................................................................................................................ 91 
IV.1. Evolution phanérozoïque du domaine occidental du Bouclier Reguibat .................................. 92 
IV.1.A. Précisions sur la démarche de modélisation adoptée dans l’article n°1 ........................... 92 
IV.1.B. Post-rift history of the eastern Central Atlantic passive margin: insights from the Saharan 
region of South Morocco (article n°1) ......................................................................................... 105 
IV.2. Evolution phanérozoïque du domaine central du Bouclier Reguibat ..................................... 138 
IV.2.A. Problématique ................................................................................................................. 139 
IV.2.B. Résultats TBT pour le domaine central du Bouclier Reguibat ......................................... 139 
IV.2.C. Stratégie pour les modélisations thermiques .................................................................. 144 
IV.2.D. Résumé des principaux résultats ..................................................................................... 156 
IV.2.E. Origine du matériel érodé pendant la phase d’exhumation Jurassique supérieur/Crétacé 
inférieur ....................................................................................................................................... 158 
IV.3. Evolution phanérozoïque du domaine oriental du Bouclier Reguibat .................................... 168 
IV.3.A. Résultats AFT et AHe pour le massif du Yetti-Eglab ......................................................... 169 
IV.3.B. Modélisations thermiques ............................................................................................... 171 
IV.3.C. Résumé et discussion ....................................................................................................... 176 
V. Evolution de l’extrémité nord du COA : apports des études de l’Anti-Atlas et du Haut Atlas .... 179 
V.1. Un domaine de transition : l’Anti-Atlas .................................................................................... 179 
V.2.A. Echantillon de Bou Azzer .................................................................................................. 180 
V.2.B. Echantillon du Draa ........................................................................................................... 183 
V.2.L’avant-pays sud du Haut Atlas de Marrakech dans la région d’Imini ...................................... 186 
V.2.A. The three main steps of the Atlas building in Morocco: structural evidences from the 
southern foreland, Imini area (article 3) ..................................................................................... 186 
V.2.B. Synthèse des données TBT dans le Haut Atlas de Marrakech .......................................... 218 
VI. Discussion ............................................................................................................................... 223 
IV.1. Evolution du Bouclier Reguibat et des bassins adjacents au cours du Phanérozoïque .......... 223 
IV.1.A. Vue générale des résultats de TBT sur le Bouclier Reguibat ........................................... 223 
VI.1.B. Evolution anté-crétacé du Bouclier Reguibat .................................................................. 225 
VI.1.C. Le « Continental Intercalaire » dans le Sahara occidental et central .............................. 229 
VI.1.D. Le Crétacé supérieur et le Cénozoïque ............................................................................ 234 
Tables des matières 
13 
 
VI.2. De la déformation des marges passives : comparaison avec la marge conjuguée nord-
américaine ....................................................................................................................................... 236 
VI.3. Evolution du Nord du COA et du domaine atlasique pendant le Phanérozoïque .................. 240 
VI.3.A. Résumé sur le Paléozoïque .............................................................................................. 242 
VI.3.B. Du Trias au Jurassique supérieur ..................................................................................... 243 
VI.3.C. La phase Jurassique supérieur/Crétacé inférieur ............................................................ 245 
VI.3.D. De l’Apto-Albien à l’actuel ............................................................................................... 249 
VI.4. Contrôles des mouvements cratoniques ................................................................................ 258 
VI.4.A. Exhumation Jurassique supérieur/Crétacé inférieur ....................................................... 258 
VI.4.B. Du Crétacé supérieur à l’actuel ........................................................................................ 259 
VII.Conclusion ...................................................................................................................................... 263 
VII.1. Résultats et apports du travail ............................................................................................... 263 
VII.2. Perspectives ........................................................................................................................... 265 
Bibliographie........................................................................................................................................ 267 
Table des figures .................................................................................................................................. 305 
Annexes ............................................................................................................................................... 319 
Annexe 1: Résumé tectono-stratigraphique du COA ...................................................................... 320 
Annexe 2: Données AFT pour le Bouclier Reguibat1 ....................................................................... 321 
Annexe 3 : Fiches inividuelles des échantillons AFT ........................................................................ 325 
Annexe 4: Données AHe pour le Bouclier Reguibat1 ....................................................................... 354 
Annexe 5 : Données supplémentaires – article n°1 ........................................................................ 359 
Annexe 6: Rapports isotopiques des datations U-Pb ...................................................................... 380 
Annexe 7: Âges U-Pb corrigés (Glitter) ............................................................................................ 398 
Annexe 8: Données TBT pour l’Anti-Atlas1 ...................................................................................... 407 






















Ce travail a pour objectif de caractériser l'évolution géologique d'un domaine cratonique, 
classiquement considéré comme stable, et de comparer son évolution à celle de ses bordures (qui 
peuvent être des marges actives, passives, ou résider au sein d’un bloc continental). L'établissement 
d'un lien entre enregistrements géologiques dans des zones « stables » par opposition aux bordures 
plus « mobiles » est mené afin de déterminer si les conditions aux limites des cratons sont en mesure 
d’influencer l’enregistrement géologique à l’intérieur de ceux-ci. Cette étude pose également la 
question du couplage mécanique qui peut exister entre des blocs lithosphériques de nature variée 
soumis à des contraintes similaires liées à la géodynamique globale. La zone d'étude choisie est le 
Craton Ouest Africain et ses bordures, occidentale (marge passive atlantique) et septentrionale 
(domaine Atlasique au Maroc). 
 
I.1. Etat des lieux sur la dynamique des cratons 
 
Un craton est défini comme une lithosphère continentale ancienne (précambrienne), 
possédant une topographie souvent peu élevée (quelques centaines de mètres), une croûte 
continentale épaisse (35-40 km) ainsi qu’une racine lithosphérique profonde (~200 km). Ces cratons 
résultent de l’accrétion de blocs ("terranes") lors d’anciennes orogénèses, et forment actuellement 
des noyaux continentaux, qui ont survécu pendant plusieurs centaines de millions d’années depuis 
leur formation, et apparaissent peu déformés depuis leur accrétion. Longtemps considérés comme 
stables, eu égard à leur longévité, la question de leur dynamique propre a commencé à être posée à 
partir de travaux géologiques de la deuxième moitié du XXème siècle, principalement effectués sur le 
craton nord-américain (Sloss, 1963, 1988 ; Sloss et Speed, 1974 ; Bunker et al., 1988 ; Gurnis, 1992 ; 
Burgess et Gurnis, 1995). Par exemple, Burgess et Gurnis (1995) ont notamment mis en évidence 
l’existence de divergences entre les variations eustatiques et l’enregistrement sédimentaire à 
l’intérieur des terres, montrant par ce biais que la nature et la répartition des sédiments à l’intérieur 
du continent ne pouvaient pas se résumer à la seule influence de l’eustatisme. A la surface de la 
Terre, les cratons témoignent de contextes géologiques variés (Fig. I-1). Les domaines cratoniques 
peuvent en effet se situer en domaine continental stable au sein d’une plaque (e.g. le craton Slave en 
Amérique du Nord ; Flowers et al., 2012), être inclus dans des domaines orogéniques comme c’est le 




bien en Australie centrale (Lambeck, 1983). Ils peuvent également constituer une portion de marge 
passive (e.g. Craton Brésilien, ou bien Craton Ouest Africain dans cette étude). Cette diversité des 
contextes géologiques dans lesquels se trouvent les cratons fait donc de ceux ci des cibles idéales 
pour discuter du lien entre leur évolution propre et les forces aux limites qui s'y appliquent. 
 
Figure I-1 : Carte géologique du monde (d’après l’USGS). Les cratons et leur plateforme apparaissent en rouge et rose. 
La dynamique propre aux cratons est plus discrète que sur les lithosphères continentales plus 
jeunes, la forte rigidité de la lithosphère ne permettant que rarement des déformations tangentielles 
importantes. Elle se traduit principalement par des mouvements verticaux ayant une amplitude peu 
importante : par exemple, leurs propriétés mécaniques les rendent faiblement déformables et en cas 
de déformation suite à des contraintes horizontales, celles-ci vont se traduire par des structures de 
grandes longueurs d’ondes (500-700 km) qui apparaitront dans l’enregistrement géologique comme 
des « mouvements verticaux » de relativement faible ampleur (Lambeck, 1983 ; Stephenson et 
Lambeck, 1985 ; Ziegler et al., 1995 ; Cloetingh et Burov, 2011). 
L’usage de l’expression « mouvement vertical » dans ce travail traduira soit, un mouvement 
« vers le bas », i.e. de la subsidence et une charge sédimentaire à même de provoquer l’enfoncement 
de sa surface, soit un mouvement « vers le haut », caractérisé par de l’érosion et de l’exhumation. 
Les mécanismes précis à l’origine de ces mouvements verticaux ne sont cependant pas très bien 
connus, et sont spécifiques à chacun des cratons. En effet, dans la mesure où leurs âges diffèrent, les 
lithosphères cratoniques possèdent des caractéristiques physiques et chimiques propres, qui vont 
ajouter de la complexité au contexte géologique particulier. Le comportement des cratons a été 




sont épirogéniques, et ne résultent pas directement des phénomènes qui se produisent au niveau 
des marges actives ». Classiquement, orogénèse et épirogénèse sont opposées de fait, l’épirogénèse 
représentant un cas de bombement régional/continental à grande longueur d’onde qui ne présume 
pas du mécanisme, alors que l'orogénèse traduit une création de topographie sous l’effet de 
contraintes compressives. 
Ces deux types de mouvements verticaux provoquant soit un enfouissement, soit un 
soulèvement ont été discutés dans plusieurs études : 
(1) Au sujet des mouvements verticaux menant à de l’enfouissement, ces problématiques 
sont bien illustrées dans le cas des bassins intracratoniques. Les mécanismes permettant 
d'expliquer une subsidence continue sur du très long terme, et permettant d'accumuler 
plusieurs kilomètres de sédiments en domaine intracratonique, sont débattus. Plusieurs 
mécanismes ont été évoqués : la mise en place d'un régime d’extension lent générant 
des taux de déformation très faibles mais continu sur de longues périodes  (Armitage et 
Allen, 2010) ; des changements de densité dans la croûte inférieure (Artyushkov et al., 
2008 ; Downey et Gurnis, 2009) ; la relaxation thermique suivant le remplacement de 
matériel mantellique relativement froid par un manteau plus chaud (Kaminsky et Jaupart, 
2000 ; Hanne et al., 2004) ; des upwellings magmatiques qui focaliseraient l’extension 
dans ces zones (Stel et al., 1993). Armitage et Allen (2010) proposent également que 
l’extension qui affecte ces bassins résulterait des événements de fragmentation des 
supercontinents, l’ensemble des masses continentales subissant alors des épisodes de 
mise en tension à l’échelle des plaques toutes entières (Gurnis, 1988 ; Coblentz et 
Sandiford, 1994 ; Carminati et al., 2009). Enfin, les flux mantelliques peuvent également 
provoquer des mouvements verticaux menant à l’enfouissement, par le biais de la 
"topographie dynamique" (Pysklywec et Mitrovica, 1998, 1999 ; Zhang et al., 2012 ; 
Flament et al., 2013). 
 
(2) Les mécanismes à l’origine de mouvements verticaux provoquant des soulèvements de la 
lithosphère ont été encore plus débattus. En, effet, il est difficile de déterminer de façon 
précise l’amplitude d’un soulèvement dans la mesure où l’érosion peut déblayer 
entièrement la couverture sédimentaire (mettant à nu le socle et empêchant ainsi des 
estimations fiables). La cause généralement évoquée est liée à des flux mantelliques et 
aux perturbations thermiques associées, i.e. la topographique dynamique (Braun, 2010). 
Ces flux peuvent être responsables de soulèvements à grande longueur d’onde, comme 




retrouvés en Amérique du Nord, pendages qui ont été expliqués par la perturbation des 
flux engendrée par la subduction au niveau de la marge ouest de la plaque américaine 
(Mitrovica et al., 1989 ; Gurnis, 1992 ; Burgess et Gurnis, 1995). D’autre part, la 
topographie dynamique s’illustre de façon plus spectaculaire encore dans le cas des « hot 
spots », où de larges remontées mantelliques provoquent la mise en place de 
bombements (Lithgow-Bertelloni et Silver, 1998 ; Guillou-Frottier et al., 2012). Ces 
« upwellings » mantelliques trouvent une expression à très grande échelle dans le cas de 
la création de supercontinents : en effet, les masses continentales agglomérées 
focalisent les upwellings mantelliques à l’aplomb de leur emplacement en surface. Cette 
focalisation des upwellings, qui produit également des anomalies thermiques, peut 
aboutir au démantèlement des supercontinents (Bobrov et al., 1999 ; Trubitsyn et al., 
2003). Ces derniers cas sont des exemples typiques d’une dynamique verticale affectant 
le manteau lithosphérique tandis que le cas de la subduction vu précédemment est 
davantage à relier à des phénomènes « horizontaux », en relation plus directe avec la 
tectonique des plaques. Des modèles encore plus globaux ont été proposés pour prédire 
ou reconstituer les mouvements liés à la topographie dynamique, mettant en jeu un 
modèle globale de convection du manteau en relation avec les processus qui agissent aux 
frontières de plaques, et qui perturbent ce flux (Zhang et al., 2012). 
Enfin, en excluant la dynamique mantellique, des auteurs ont proposé que des 
modifications géochimiques des racines cratoniques puissent contribuer aux 
mouvements verticaux (e.g. en Afrique du Sud, voir de Wit, 2007). Cet effet de 
changement de composition mènerait principalement à des soulèvements ou « uplifts ». 
Une étude récente de Stanley et al. (2013) propose que le métasomatisme de la 
lithosphère sud-africaine soit corrélé à sa principale phase d’exhumation mésozoïque. 
 
(3) Enfin, des hypothèses faisant appel à des processus plus « horizontaux » ont été 
proposées pour rendre compte de déformations significatives à distance des marges 
actives et qui peuvent s’appliquer aux cratons. De fait, malgré des mouvements 
cratoniques qui seraient essentiellement liés à des phénomènes profonds mantelliques, 
existe aussi la possibilité de génération de relief (positif ou négatif) en réponse à des 
contraintes « horizontales » lithosphériques. Ce mécanisme de plissement à l’échelle de 
la lithosphère découle du fait que des contraintes peuvent être exercées à l’intérieur des 
plaques (Richardson et al., 1979 ; Zoback, 1992 ; Van der Pluim et al., 1997). Il a par 
exemple été proposé par Ziegler (1987) et Ziegler et al. (1995, 1998) pour rendre compte 




les reliefs de la microplaque ibérique. Ce mécanisme permet ainsi même d’expliquer des 
inversions tectoniques de structures très éloignées du front et de la marge active 
convergente (à plus de 1300 km). Dans une synthèse sur les différents types de plis 
pouvant affecter la lithosphère, Cloetingh et Burov (2011) montrent que le type de 
plissement varie selon l’âge tectonothermique de celle-ci. 
 Dans ce manuscrit, je traiterai du cas de la partie nord du Craton Ouest Africain. Ce dernier 
est limité au Nord par un domaine « mobile » alpin, le Haut Atlas (Fig. I-2), et à l’Ouest par un autre 
domaine « mobile » que constitue la marge passive atlantique. L’ensemble de cette région ainsi 
constituée d’un noyau stable entouré de zones mobiles subit depuis la fin du Crétacé inférieur la 
convergence associée à la remontée de l’Afrique vers l’Europe (Rosenbaum et al., 2002). Cette région 
est donc un bon candidat pour confronter la dynamique de blocs lithosphériques de natures 













I.2. Le Craton Ouest Africain : caractéristiques et limites de la région d’étude 
 
 Le Craton Ouest Africain (COA) est l’un des trois grands cratons africains. Il résulte de 
l’assemblage de socles archéen et paléoprotérozoïque qui affleurent en deux larges bandes 
d’orientation Est-Ouest (Fig. I-2). Ces deux « boucliers » sont le Bouclier Reguibat et le Bouclier Man-
Leo au Sud. Ils sont séparés par le vaste bassin précambrien intracratonique de Taoudeni. A l’extrême 
Nord du craton se trouve l’Anti-Atlas, qui représente l’extrémité septentrionale du COA. L’Anti-Atlas  
Figure I-2 : Modèle Numérique de Terrain pour l’Afrique de l’Ouest. La topographie est relativement plane, généralement 
inférieure à 600 m sur l’ensemble du COA. Des exceptions cependant existent dans l’Anti-Atlas au Nord, à proximité du 
domaine Atlasique et dans le Bouclier de Man-Leo au Sud. A l’opposé, des zones de hautes altitudes existent tout de 
même en Afrique de l’Ouest, mais hors du COA, comme c’est le cas du Bouclier Touareg qui présente une haute 




est séparé du Bouclier Reguibat par le second bassin intracratonique du COA, le bassin paléozoïque 
de Tindouf. Le COA se présente comme une zone à faible relief, quel que soit l’endroit (Fig. I-2) mais 
peut atteindre localement des altitudes d’environ 1000 m dans sa partie sud (Bouclier Man Leo, Fig. 
I-2). Pour ce travail sur la partie nord du COA, le Bouclier Reguibat présente a contrario une 
topographie très plate, dont les altitudes moyennes s’échelonnent entre 300 et 400 m (à l’exception 
de la région du massif Yetti-Eglab à l’Est, dont certaines zones atteignent jusque 500 m ; Fig. I-2). 
 L’histoire géologique du COA est relativement bien connue malgré quelques zones d’ombre, 
auxquelles ce travail va apporter des éclairages. Par rapport à la thématique proposée du lien entre 
le craton et ses bordures, la longue histoire géologique du COA et les contextes géologiques subis par 
ses bordures au cours du temps, font de cette région un choix judicieux pour tenter de comprendre 
et déchiffrer les interactions entre le craton et les phénomènes se déroulant aux bordures. Dans 
cette étude, le COA ne sera pas étudié dans son ensemble. La focale sera placée sur le Nord, et 
principalement sur le Bouclier Reguibat ainsi que les bassins qui l’entourent, i.e. les bassins 
intracratoniques de Tindouf et Taoudeni ainsi que le bassin côtier de Tarfaya-Laayoune-Dakhla (Fig. I-
2). L’Anti-Atlas plus au Nord, sera aussi considéré dans cette étude, puisque constituant l’extrémité 
nord du COA. La dynamique du craton a été reconstituée à l’aide de la thermochronologie basse 
température sur apatite. Ces méthodes (traces de fission et (U-Th-Sm)/He) permettent de 
reconstruire des histoires thermiques dans les 3-4 premiers kilomètres de la croûte. Ces histoires 
thermiques sont ensuite traduites en termes de mouvements verticaux (subsidence/exhumation). 
Ces méthodes sont indispensables dans des régions telles que les cratons, où ne subsistent souvent 
que peu de témoins sédimentaires, comme c’est le cas pour le Bouclier Reguibat et l’Anti-Atlas, 
quasiment dénués de sédiments méso-céozoïques. Je m’appuierai également sur une étude 
structurale menée dans le Haut-Atlas de Marrakech afin de réaliser une comparaison chronologique 
des différentes étapes enregistrées sur le craton et au niveau de cette bordure mobile. 
 Je montrerai dans ce travail que la stabilité du COA s’avère toute relative au cours du Méso-
Cénozoïque ponctuée de plusieurs épisodes de dénudation et de subsidence d’ordre kilométrique. 
Ces événements sont quantifiés (amplitude et extension géographique et temporelle) et discutés à la 













LE CRATON OUEST AFRICAIN 








II. Contexte géologique 
 
Je présente dans ce chapitre des éléments sur la géologie du Craton Ouest Africain (COA ; Fig. 
II-1) et ses bordures. Après avoir présenté l'état des connaissances sur le Bouclier Reguibat (Fig. II-2), 
je me concentrererai sur les bassins qui l’entourent, avec Tindouf au Nord et Taoudeni au Sud. Au 
Nord, je présente également l’Anti-Atlas, chaîne de chevauchement-plissement d’âge varisque, avant 
de fournir une brève description du Haut-Atlas au Maroc. En annexe 1 est fournie une figure 
résumant l’évolution géologique de la région pendant le Phanérozoïque, avec une stratigraphie 
générale ainsi que les principaux événements géodynamiques affectant cette région. 
 
Figure II-1 : Carte géologique du COA (d’après Peucat et al., 2005). En ligne tiretée grise et noire est indiquée la limite du 





II.1. Le Bouclier Reguibat  
 
Le Bouclier Reguibat (Fig. II-1,-2) correspond à un domaine de socle précambrien allongé 
dans une direction E-NE, sur une longueur de plus de 1200 km et une largeur variable de quelques 
centaines de kilomètres. Ce bouclier, également appelé "dorsale Reguibat" traverse le COA d’Est en 
Ouest (Fig. II-1,-2). Il s'étend donc depuis le domaine de marge passive atlantique à l’Ouest, jusqu'au 
coeur du craton, à la frontière avec la suture panafricaine (Fig. II-1,-2). La dorsale est caractérisée 
morphologiquement par une topographie très plane, de 200 m à l’Ouest jusqu’à 500 m à l’Est (Fig. I-
2). Deux bassins paléozoiques limitent la dorsale Reguibat : au Nord, le bassin de Tindouf, au Sud, 
celui de Taoudeni (Fig. II-2).  
L’acquisition du caractère cratonique du socle du COA, divisé entre une portion archéenne et 
une autre paléoprotérozoïque résulterait de l’orogénèse Birrimienne au Paléoprotérozoïque 
(Abouchami et al., 1990 ; Liégeois et al., 1991 ; Soumaila et al., 2008), et d’événements ultérieurs 
pendant le Mésoprotérozoïque (Black et Liégeois, 1993). 
Le socle du Bouclier Reguibat se divise donc entre une partie archéenne à l’Ouest et une 
autre éburnéenne à l’Est (Fig. II-1,-2). Le domaine archéen, situé en Mauritanie et au Maroc se 
compose de vieux noyaux continentaux, constitués de granitoïdes, migmatites et roches 
métamorphiques de haut degré. Les premières descriptions furent faites par Dillon et Sougy (1974), 
Bessoles (1977) et Auvray et al. (1992). Potrel et al. (1996,1998) et Chardon (1997) démontrèrent, 
grâce à des datations U-Pb qu’un domaine de 3,5 Ga existe dans le Tasiast et l’Amsaga (Nord-est de 
la Mauritanie ; Fig. II-2). Ce dernier est enveloppé par une ceinture de gneiss dont le dernier 
événement métamorphique archéen enregistré se situe vers 2,7 Ga. D’autres déformations ont 
également affecté le domaine archéen plus tardivement pendant la phase éburnéenne. Le domaine 
protérozoïque situé à l’Est comprend un domaine orogénique structuré pendant l’Eburnéen, depuis 
2,2 Ga (Mahdjoub et al., 1994) jusque 2,07 Ga (Peucat et al., 2005). Des volumes importants de 
magmas orogéniques et post-orogéniques intrudèrent alors le socle, et ce sont eux qui arment 
actuellement la majorité du socle de la partie orientale du Bouclier Reguibat. Enfin, quelques 
événements magmatiques d’âge protérozoïque se retrouvent localement dans le socle archéen, 
comme c’est le cas pour le massif d’Aousserd (ou Awssard). Cette syénite a été datée à 2,46 Ga (Bea 
et al., 2013) et atteste d’une activité magmatique prolongée depuis l’Archéen jusqu’au Protérozoïque 











L’extrémité ouest du Bouclier Reguibat est constituée des Mauritanides (Fig. II-2), qui sont 
une portion de la chaîne Varisque dans le Nord-ouest de l’Afrique (Villeneuve, 2008 ; Michard et al., 
2010). Ce complexe montre des nappes tectoniques à vergence E-SE, qui prolonge les chaînes 
plissées du Zemmour (Fig. II-2), puis de l’Anti-Atlas en remontant vers le Nord, et dont l’âge de mise 
en place est estimé entre 270 et 330 Ma (Sougy, 1962 ; Villeneuve, 2005, 2008 ; Michard et al., 2010). 
Les séries sédimentaires sur le socle de la dorsale Reguibat n’existent qu’à l’état de minces 
dépôts préservés dans les formations de type « hamadas » (Fig. II-3 ; Gevin, 1960 ; Choubert et 
Faure-Muret, 1990). Celles-ci représentent des formations continentales de 100-200 m d'épaisseur, 
éparpillées sur le socle, principalement localisées dans la partie Est du bouclier (Fig. II-3). L’âge du 
sommet de ces formations est supposé Cénozoïque supérieur, mais les informations stratigraphiques 
sont nettement insuffisantes (Fabre, 2005). Les auteurs s’accordent néanmoins sur un âge 












Figure II-3 : Carte géologique de la partie Est du Bouclier Reguibat montrant l’extension des formations de « Hamada » 
sur le socle. Ces formations méso-cénozoïques sont absentes de la partie occidentale (modifiée d’après Choubert et 






II.2. Les bassins intracratoniques de Tindouf et Taoudeni 
 
 Les bassins de Tindouf et Taoudeni sont situés respectivement au Nord et au Sud de la 
dordale Reguibat (Fig. II-1,-2). Le remplissage sédimentaire de ces deux bassins est majoritairement 
paléozoïque, mais le bassin de Taoudeni possède en plus un remplissage basal d’âge protérozoïque 
supérieur. Une couverture Méso-cénozoïque existe en discordance sur les formations plus anciennes. 
Une courte description de la partie Est du bassin de Tarfaya est détaillée dans cette partie, puisque 
ce dernier conserve des vestiges paléozoïques cohérents avec l’enregistrement géologique dans les 
bassins de Tindouf et Taoudeni. 
 
II.2.A. Stratigraphie du Précambrien et du Paléozoïque 
 
Le Précambrien n’est enregistré que dans le bassin de Taoudeni, et occupe une large bande 
parallèle à la bordure sud du Bouclier Reguibat (Fig. II-2). Sa stratigraphie type a été décrite par 
Trompette (1973) dans l’Adrar mauritanien et Bronner et al. (1980). Le Précambrien a été décrit 
comme « Super-groupe 1 ». Il représente une formation qui varie en épaisseur et lithologie d’Est en 
Ouest, dont la composition est dominée par des carbonates et grès. Je ne détaille pas cette 
formation puisque ce travail se focalise sur l’histoire Phanérozoïque et que les séries sédimentaires 
paléozoïques reposent en discordance sur le super-groupe 1 ouvrant donc un nouveau cycle 
géologique. 
 La stratigraphie paléozoïque est relativement similaire entre les deux bassins et représente 
l’essentiel du remplissage sédimentaire (Fig. II-4 pour corrélations entre Tindouf, Taoudeni et les 
formations paléozoïques du Zemmour). Ces formations reposent soit directement sur le socle, soit 
sur des formations azoïques, considérées précambriennes. Au sein du bassin de Tindouf, un 
marqueur très homogène, la « Triade » (succession tillites/carbonates dolomitiques/pélites ; 
Deynoux, 1980) scelle par une discordance les dépôts sous-jacents. Malgré le fait que son âge est peu 
contraint (530-600 Ma, d’après Clauer, 1973), la majorité des auteurs considèrent que le Cambrien 
débute au-dessus de ce complexe. De façon générale, une discordance bien marquée sépare le 
Paléozoïque des formations antérieures, à l’échelle du COA. Le dépôt du Cambrien directement sur le 
socle dans le bassin de Tindouf atteste de la présence du socle à l’affleurement à cette période. 
 Le Cambro-ordovicien constitue un ensemble stratigraphique homogène. Une discordance le 




COA dans son ensemble, la « Tillite supérieure ». Ce marqueur n’affleure pas dans le bassin de 
Tindouf, et la discordance n’a été reconnue que par des données de subsurface (Deynoux, et al., 
1985 ; Boote et al., 1998). Une paléofaune d’âge cambrien inférieur confirme la présence de cette 
unité cambro-ordovicienne dans le massif du Zemmour (Sougy, 1964). Au Nord du Bouclier Reguibat 
ces dépôts sont principalement détritiques. Du côté sud, ils sont également détritiques, et 
Figure II-4 : Stratigraphie simplifiée des bassins cratoniques de Tindouf et Taoudeni. Les couleurs utilisées sont les 
mêmes que pour la carte de la figure II-2. Ces logs simplifiés proviennent des études de Monod (1952), Sougy 




présentent peu de variations latérales de faciès (Monod, 1952 ; Deynoux, 1971 ; Marchand et al., 
1972 ; Trompette, 1973). Les dépôts sont constitués de grès, argiles, quartzites. Peu de fossiles 
permettent d’attribuer avec certitude un âge ailleurs que dans le Zemmour. Cette période témoigne 
d’une transgression de grande ampleur (Fabre, 2005 ; Guiraud et al., 2005) sur la vaste plateforme du 
Nord du Gondwana. 
 L’Ordovicien supérieur fut le siège d’une des plus importantes glaciations du Phanérozoïque, 
pendant l’Hirnantien (Ashgill supérieur ; Beuf et al., 1971). La débâcle post-glaciaire déclencha une 
transgression majeure dont témoignent les dépôts riches en matière organique, les « black shales » 
du Silurien sur la plateforme au Nord du Gondwana. Cette transgression est préservée dans les 
enregistrements sédimentaires au Nord du Bouclier Reguibat et également sur sa bordure sud, 
malgré un amincissement notable dans le sous-bassin du Hank par rapport au bassin de Tindouf (Fig. 
II-2,-4 ; Villemur, 1967). L’enregistrement sédimentaire conservé dans les bassins au Nord et au Sud 
du Bouclier Reguibat est similaire et un domaine marin commun unit les deux domaines pendant le 
Silurien (Sougy, 1964 ; Villeneuve, 2005). Le sommet du Silurien est marqué par la discordance du 
Dévonien sus-jacent (Deynoux et al., 1985 ; Boote et al., 1998). 
 Les formations dévoniennes sont discordantes dans les deux bassins. Guerrak (1987,1989) et 
Bitam et Robardet (1996) ont étudié les formations sur la bordure sud du bassin de Tindouf. Un 
membre basal argileux indique un environnement marin de faible profondeur, dont la paléo-
bathymétrie s’accroît vers l’Ouest dans le Zemmour (Sougy, 1964). Les conditions marines se 
maintiennent jusqu’à l’Emsien supérieur. Cette évolution similaire depuis le Zemmour à l’Ouest 
jusque la bordure sud de la partie centrale du bassin de Tindouf continue pendant la transgression 
qui se produit de l’Emsien à l’Eifelien. Cette transgression permet la mise en place de grès plus fins et 
d’argillites contenant une faune marine. Malgré tout, une disparité paléogéographique se maintient 
avec des faciès plus côtiers dans le bassin de Tindouf, comparé au Zemmour (Soug, 1964). A partir du 
Famménien, les apports détritiques se sont accrus au cours d’une régression dévono-carbonifère. Au 
Sud du Bouclier Reguibat, le Dévonien, également discordant sur les formations antérieures 
(Bertrand-Sarfati et al., 1991) est nettement plus réduit (Fig. II-4). On peut même y voir une lacune 
qui atteint par endroits le Lochkovien (Monod, 1952 ; Deynoux, 1971). La transgression du Dévonien 
moyen y est enregistrée dans des calcaires de plateforme (Monod, 1952 ; Villeneuve, 2005). La 
régression de la fin du Dévonien est observée par le retour de formations plus gréseuses, jusqu’au 
Carbonifère basal (Gourvennec et al., 1996). 
 Enfin, le Carbonifère montre une alternance entre une transgression et une régression ultime 




continentales à sa base jusqu’au Viséen inférieur (Villemur, 1967 ; Legrand-Blain, 1985 ; Legrand-
Blain et Perret-Mirouse, 2000), suivies par une sédimentation marine jusqu’au Namurien inférieur. 
Sur des bases faunistiques, une connexion existe de part et d’autre du bouclier pendant la 
transgression carbonifère (Viséen supérieur-Serpukhovien) (Gourvennec et al., 1996 ; Fabre, 2005). 
 
II.2.B. Les déformations varisques 
 
 Au premier abord, les déformations varisques semblent spatialement limitées sur le COA (Fig. 
II-2,-5). Elles n’affectent pas les formations sédimentaires dans le bassin de Taoudeni et se 
cantonnent à la moitié nord du bassin de Tindouf (SAFREP, 1963 rapport non-publié ; Fig. II-5A). Elles 
sont importantes dans l’Anti-Atlas au Nord, le Zemmour et les Mauritanides à l’Ouest et l’Ougarta au 
Nord-est (voir Michard et al. (2010) pour une synthèse et références incluses). D’après les données 
de subsurface et de terrain, Baidder et al. (2008) et Frizon de Lamotte et al. (2013) ont montré qu’un 
événement d’extension régionale a en premier lieu contribué de façon importante à la structuration 
Figure II-5 : Structure du bassin de Tindouf. (A) Structures plissées dans la partie nord du bassin (modifiée d’après 





de la région, compliquant ainsi la compréhension que l’on peut avoir de la discordance varisque sur 
l’ensemble de la plateforme saharienne. 
 Le bassin de Taoudeni ne contient pas de preuves d’importantes déformations subies lors de 
l’orogénèse varisque (Haddoum et al., 2001 ; Guiraud et al., 2005) et celles-ci se concentrent 
principalement sur la bordure ouest du craton dans les Mauritanides (Michard et al., 2010) et la 
suture panafricaine à l’Est qui est réactivée (Boudjema, 1987 ; Boote et al., 1998 ; Guiraud et 
Bosworth, 1999 ; Haddoum et al., 2001 ; Fig. II-5,-6).  La majorité des auteurs considèrent alors que le 
Bouclier Reguibat a acquis sa structure « anticlinale » bordée par les deux « synclinaux » que sont 
Taoudeni et Tindouf (Bertrand-Sarfati et al., 1991 ; Haddoum et al., 2001 ; Guiraud et al., 2005). 
Cependant, l’important hiatus temporel qui existe entre le Carbonifère supérieur et les formations 
mésozoïques sus-jacentes laisse la place à d’autres interprétations possibles. 
 
Figure II-6 : Déformation intraplaque de la plateforme saharienne pendant les événements varisques, pour le 
Carbonifère, et le Permien. 1. Faille majeure ; 2. Faille décrochante majeure ; 3. Zone de rift ; 4.  Zone de chevauchements 
majeure d’âge carbonifère supérieur ; 5. Zone de chevauchements majeure d’âge permien inférieur ; 6. Chaînes plissées 
d’avant-pays Carbonifère supérieur et Permien inférieur ; 7. Soulèvement d’« arches » ou bombements de socle ; 8. 
Direction de raccourcissement carbonifère supérieur ; 9. Direction de raccourcissement permien inférieur ; AS :Adrar 
Soutouf ; G : Gaharian Arch ; HM : Hassi Messaoud ; IB : Illizi Basin ; MM : Moroccan Meseta. D’après Haddoum et al. 
(2001). 
 Le bassin de Tindouf est supposé avoir acquis son aspect de large synclinal d’axe Est-Ouest 
pendant l’orogénèse varisque (Fig. II-5B). Les nombreux plis identifiés dans sa moitié nord 




(Fig. II-5A). Ces structures, moulées sur les bords du COA sont également identifiées dans la chaîne 
de l’Ougarta suivant des directions NO-SE (Fig. II-2,-5 ; Caby et al., 1981 ; Donzeau et al., 1981 ; Fabre, 
1988 ; Smith et al., 2006). 
II.2.C. Stratigraphie méso-cénozoïque  
 
 Depuis l’assemblage de la Pangée au Permien jusqu’à l’actuel, le COA est considéré comme 
étant un domaine continental stable (Bertrand-Sarfati et al., 1991 ; Fabre, 2005 ; Guiraud et al., 
2005) : « L’orogénèse hercynienne (varisque) a fortement affecté le bassin de Taoudeni pendant le 
Permien (Fabre, 1988). Le Bouclier Reguibat a emergé et mis en place les principales caractéristiques 
aujourd’hui visibles du bassin de Taoudeni. Sur le craton lui-même, les derniers sédiments touchés 
par cette orogénèse datent du Carbonifère supérieur. Depuis cette époque, le COA a conservé cette 
position ‘élevée’ et seules quelques rares traces de dépôts continentaux (…) existent, témoignant de 
l’absence totale de subsidence. » (traduit d’après Bertrand-Sarfati et al., 1991). 
 L’essentiel de la stratigraphie méso-cénozoïque des bassins de Tindouf et Taoudeni est 
condensé dans de minces formations discordantes, déposées horizontalement sur les séries 
paléozoïques de Tindouf et de Taoudeni (Fig. II-2,-3,-4,-5). Un enregistrement plus complet existe 
dans le bassin côtier de Tarfaya-Laayoune-Dakhla (TLDB) qui fait l’objet d’une description détaillée 
dans la section II.3. 
II.2.C.1. Le hiatus Triasico-jurassique 
 
Les bassins de Tindouf et Taoudeni ne préservent aucun vestige de couverture d’âge trias ou 
jurassique. Néanmoins, ces formations se retrouvent le long de la suture panafricaine qui rejoue 
alors en distension ce qui produit des espaces subsidents (Bellion, 1989 ; Fig. II-1). L’enregistrement 
sédimentaire de ces zones subsidentes est mal daté, et le remplissage est considéré comme étant 
« Permo-Trias » sur la base de lithofaciès. 
Malgré l’absence de sédiments, le COA comprend un volume non négligeable de roches 
magmatiques, qui sont datées de la transition Trias-Jurassique (Bertrand, 1991 ; Marzoli et al., 1999 ; 
Verati et al., 2005 ; Charaf Chabou et al., 2010). Cette transition est soulignée par la mise en place de 
la province magmatique centrale atlantique (Central Atlantic Magmatic Province : CAMP) sur le COA, 
l’Amérique du Nord et l’Est de l’Amérique du Sud (Fig. II-7). Des dykes intrudèrent le socle et la 
couverture (Fig. II-5) mais la géomorphologie actuelle ne rencontre jamais de laves de surface 
associées à ces dykes, ce qui empêche toute reconstitution de paléosurfaces. Ces intrusions sont 




Atlantique central s’ouvrit. Les nombreux 
dykes présents sur le COA sont 
cependant peu datés, et l’existence de 
nombreux autres dykes basiques à sa 
surface rend l’extension du CAMP 
délicate à estimer avec certitude. 
II.2.C.2. Les formations crétacées 
 
 Scellant les dykes, les formations 
crétacées sont discordantes sur toutes 
les formations antérieures et peuvent 
être d’âge crétacé inférieur ou supérieur 
(Fabre, 2005). Le « Continental 
Intercalaire » (Kilian, 1931 ; Furon, 1965) 
est la dénomination caractérisant le 
Crétacé inférieur (Néocomien 
principalement), mais elle englobe 
parfois le Jurassique supérieur, eu égard 
aux incertitudes de la datation de ces 
formations continentales. Ces dépôts 
sont très étendus sur la plateforme 
saharienne (Lefranc, 1983 ; Lefranc et Guiraud, 1990 ; Fabre et al., 1996), même si le COA se 
distingue par des accumulations moins épaisses (Fabre et al., 1996), visibles dans le bassin de Tindouf 
et le Tanezzrouft, au Nord-est du massif Yetti-Eglab (AUXINI, 1969 ; Choubert et al., 1966 ; Bellion, 
1989 ; Fabre, 2005). Ces formations sédimentaires caractérisent de larges étendues fluviatiles et 
deltaïques (Lefranc et Guiraud, 1990) à travers le Sahara, les deltas étant localisés au Nord (Algérie 
actuelle) et dans le bassin de Tarfaya-Laayoune-Dakhla à Tan-Tan (Ranke et al., 1982 ; Abou Ali et al., 
2004 ; Fig. II-8,-9,-10) et à Boujdour-Dakhla (Ranke et al., 1982 ; Davison, 2005). Les sources de ces 
épandages deltaïques sont peu connues mais pourraient coïncider avec certaines régions du COA qui 
sont dépourvues de dépôts d’âge crétacé inférieur. Les environnements de dépôts sont 
principalement continentaux jusqu’à l’Apto-Albien, où l’augmentation du niveau marin favorise à 
nouveau la présence d’influences plus marines (Fig. II-9,-10). 
Figure II-7 : Localisation et extension du CAMP, dans une 
reconstruction de la Pangée vers 200 Ma (modifié d’après Marzoli et 





Figure II-8 : Interprétation paléogéographique des dépôts du Continental Intercalaire dans la partie centrale du Sahara 














 L’Apto-Albien correspond à un changement géodynamique important puisque c’est à cette 
époque que s’ouvre la branche sud de l’Océan Atlantique (Moulin et al., 2010). Cette ouverture eut 
d’ailleurs des répercussions en termes de déformation dans le Nord-est du COA (Fig. II-11 ; 
Boudjema, 1987 ; Guiraud et Maurin, 1992 ; Smith et al., 2006). Cet épisode de déformation est 
connu sous le nom de « phase autrichienne », et est souligné par des structures tectoniques qui 
suivent des directions Nord/Sud le long de la suture panafricaine au Nord-ouest du Bouclier Touareg 
(Boudjema, 1987). 
 Le Cénomano-Turonien  témoigne de la transgression la plus importante du Phanérozoïque 
(Miller et al., 2005). L’Afrique de l’Ouest fut alors partiellement couverte par la mer qui progressait 
vers le Sud (Kogbe, 1981 ; Philip et al., 1993a,b ; Philip, 2003 ; Fabre, 2005 ; Guiraud et al., 2005 et 
références incluses). En se basant sur les corrélations faunistiques, la plupart des auteurs considèrent 
également qu’une mer « trans-saharienne » permettait alors une communication entre la Téthys et 
l’Atlantique, traversant le Sahara au niveau du Bouclier Touareg, ou autour (selon les différentes 
reconstitutions paléogéographiques ; Fig. II-12 ; Courville et al., 1991 ; Courville et al., 1998 ; Luger, 
2003). 
Figure II-10 : Répartition des faciès sédimentaires pendant l’Albien supérieur (Fabre, 2005, d’après Vila, p.395). 1. 
Domaines continentaux en surface ; 2. Grès grossiers du Maghreb occidental ; 3. Grès argileux ; 4. Argiles sahariennes ; 5. 
Evaporites et argiles du Sahara ; 6. Marnes gypseuses ; 7. Evaporites du Bas Sahara ; 8. Plateforme carbonatée ; 9. Argiles 
marines ; 10. Marnes à huîtres ; 11. Conglomérats et flysch ; 12. Directions de transports des flysch. 
Figure II-9 : Répartition des faciès sédimentaires pendant l’Albien inférieur-moyen (Fabre, 2005, d’après Vila, p.395). 1. 
Domaines continentaux à la surface ; 2. Formations gréseuses associées au Crétacé inférieur au Sahara et Maroc ; 3. 
Argiles et grès ; 4. Province argileuse du « Grand Erg Oriental » ; 5. Calcaires gréseux du Bas Sahara ; 6. Plateforme 
carbonatée algéro-tunisienne ; 7. Marnes et calcaires ; 8. Marnes ; 9. Flysch du Tell-Rif ; 10. Directions de courant des 





Figure II-11 : Les deux phases du développement des rifts africains pendant le Crétacé inférieur. (A) Barrémien. (B) 
Albien. Les régions en grisé représentent les cratons. La ligne noire en tirets gras montre la progression de l’ouverture 
atlantique. Les flèches blanches matérialisent les directions d’extension pendant ces deux périodes. Pendant l’Albien, 
tandis qu’au Sud du Bouclier Touareg l’extension produisait du rifting, au Nord, un régime compression s’exerçait, 
mettant en place les structures « autrichiennes » (d’après Guiraud et al., 2005). 
 
 
Figure II-12 : Paléogéographie de la plateforme saharienne du Cénomanien au Coniacien. Simplifiée d’après Guiraud et al. 
(2005). 
 Les séries associées à cette trangsression sont préservées à la base de la Hamada de Tindouf 
(Fig. II-2,-13), dans l’Est du bassin de Taoudeni et dans le Tanezzrouft (Bellion, 1989 ; Fabre et al., 




consacré et/ou (?) l’absence de vestiges sédimentaires. La fin du Crétacé supérieur montre une 
diminution des influences marines, avec des conditions laguno-lacustres, jusqu’à un pic transgressif à 
la transition Crétacé-Tertiaire (Fabre, 2005). Pendant le Crétacé supérieur se produisirent des 
événements géodynamiques importants : la rotation anti-horaire de l’Afrique (vers 84 Ma, selon 
Rosenbaum et al., 2002) localise de la déformation le long de la suture panafricaine (Bellion, 1989 ; 
Guiraud et Bosworth, 1997). Un dernier événement tectonique a lieu à la transition Crétacé-Tertiaire, 
matérialisé par des discordances enregistrées localement (Guiraud et Bosworth, 1997 ; Fabre, 2005 
et références incluses). 
 
II.2.C.3. Le Cénozoïque 
 
 Dans les bassins de Tindouf et Taoudeni, il existe très peu de dépôts d’âge post-crétacé. 
Fabre et al. (1996) ont fournit la synthèse la plus complète et récente sur la stratigraphie du 
Cénozoïque dans le bassin de Taoudeni. Aucune synthèse de la sorte n’existe sur le bassin de 
Tindouf, mais Swezey (2009) en propose une à l’échelle du Sahara basé sur des données de forages. 
Plusieurs événements contrôlent l’évolution de l’enregistrement sédimentaires au Cénozoïque : (1) la 
chute progressive du niveau marin (Haq et al., 1988 ; Miller et al., 2005) avec un haut niveau relatif 
pendant la majorité du Paléogène avant une chute importante à partir de l’Oligocène, (2) un uplift 
généralisé de l’Afrique (Bond, 1978 ; Sahagian, 1988 ; Gunnell et Burke, 2008 ; Roberts et Whitford, 
2010) et (3) des événements tectoniques majeurs (Bellion, 1989 ; Guiraud et al., 2005 ; Fabre, 2005) 
poursuivant ceux initiés par la convergence Afrique/Europe depuis la fin du Crétacé inférieur 
(Rosenbaum et al., 2002). 




 Les séries paléogènes marines 
 Durant le Paléocène, des formations marines sont déposées dans le Sahara central (Guiraud 
et al., 2005 ; Swezey, 2009 ; Fig. II-14). A l’Est du bassin de Taoudeni, proche de la suture 
panafricaine, elles existent sous la forme de bancs carbonatés, alternant avec des shales et de grès 
(Bellion, 1989). Leur extension vers l’Ouest est encore peu connue, mais elles pourraient avoir atteint 
l’Adrar Mauritanien, comme en témoignent des vestiges oligocènes contenant de la glauconie (Fabre 
et al., 1996) et la reconsitution proposée par Swezey (2009) (Fig. II-14). Dans le bassin de Tindouf, la 
Hamada principale (du Draa) montre des formations paléocènes détritiques à kaolinite, argiles 
rouges, gypse et grès (Bellion, 1989 ; Fabre, 2005). La source de ce matériel détritique est considérée 
située à l’Est même si l’existence de reliefs sources à cette époque est mal connue. Le Hoggar 
pourrait avoir contribué à ces apports (Rougier et al., 2013 ; Fig.II-1,-8,-9,10). 
 Les séries continentales 
Ces séries débutent à l’Eocène. Les lignes de rivage se déplacent alors vers l’extérieur du 
continent, en même temps que se produit un événement tectonique à l’échelle du COA (Guiraud et 
al., 1987 ; Bellion, 1989). Des discordances importantes sont d’ailleurs reconnues, rattachées à cet 
événement le long de la suture panafricaine. Ces événements sont datés de la transition 
Bartonien/Priabonien (~37 Ma). Un autre événement s’est également produit à la fin de l’Eocène, 
coïncidant avec ce que Guiraud et al. (2005) appellent la « phase pyrénéo-atlasique ». C’est durant 
cette phase que se mettent en place les premières structures tectoniques dans les Atlas au Maghreb 
(Frizon de Lamotte et al., 2000). Dans le bassin de Taoudeni, à la suite des dépôts gréseux oligocènes 
à glauconie, des marnes roses, lits siliceux et des oogones de characées dans le sous-bassin du Hank 
(Fig. II-3,-4 ; Fabre, 2005) ainsi que la couverture des hamadas témoignent de conditions de 
sédimentation en domaines lacustre et d’eaux saumâtres au Néogène. Dans le bassin de Tindouf, des 
conglomérats gréseux sont datés de l’Eocène avant d’être surmontés par ces dépôts de hamada 
(Gevin, 1960 repris dans Fabre, 2005). Eu égard à l’extension très importante de ces hamadas, qui 
formaient vraisemblablement un continuum entre les bassins de Tindouf et Taoudeni sur le Bouclier 
Reguibat, ces formations attestent de l’uniformité du modelé topographique qui a du régner pendant 
le Néogène sur le Nord du COA (Anti-Atlas excepté). 
Figure II-14 (page suivante) : Comparaison entre deux reconstitutions paléogéographiques montrant la transition 
marin/continental à l’Eocène. Les deux reconstructions proviennent des travaux de Swezey (2009) (à gauche) et de 
Guiraud et al. (2005) (à droite). Les extrapolations proposées par Swezey (2009) prennent appui sur l’enregistrement 
géologique disponible dans certains bassins (points noirs). Il considère que l’enregistrement est constant sur de très 










II.3. Le bassin de Tarfaya-Laayoune-Dakhla (Tarfaya-Laayoune-Dakhla 
Basin : TLDB) 
 
 Le TLDB (Fig. II-15) est un bassin côtier d’orientation NE-SO, formé pendant le rifting qui 
ouvre l’Océan Atlantique Central, au Jurassique inférieur/moyen vers 180-190 Ma (Labails et al., 
2010). Le domaine de croûte étiré s’étend sur 100 km de large environ, la croûte variant en épaisseur 
de 7 à 27 km à la latitude de Dakhla (Klingelhoefer et al., 2009). Son remplissage sédimentaire est 
asymétrique, augmentant d’Est en Ouest, pour atteindre jusque 14 km (Ranke et al., 1982). Les 
premiers travaux sur la stratigraphie et la structure du bassin ont été produits par Choubert et al. 
(1966), Martinis et Visintin (1966), Ratschiller (1968), Mitchum et al. (1977) et la première synthèse 
d’envergure à l’échelle globale par Ranke et al. (1982). Des précisions concernant la structure de la 
marge ont été apportées plus tard (El Khatib, 1995 ; Le Roy, 1997 ; Hafid et al., 2006 ; Labails et al., 
2009), concernant certaines formations sédimentaires d’importance, telles que le Crétacé inférieur 
(Abou Ali et al., 2004) ou le Crétacé supérieur (black shales étudiés par Sachse et al., 2011, 2012) ou 
encore au sujet du potentiel en hydrocarbures (Davison, 2005 ; Wenke et al., 2011). Les formations 
anté-mésozoïques sont rares à l’affleurement et localisées à l’Est du bassin dans les chainons plissés 












Figure II-15 : Carte géologique de l’Ouest du Bouclier Reguibat, montrant la structure d’ensemble du TLDB. Les 





II.3.A. Substratum anté-mésozoïque 
 
 Des formations précambriennes affleurent dans la chaîne plissée du Zemmour (Sougy, 1964). 
Au-dessus d’elles le Cambrien et l’Ordovicien sont essentiellement détritiques et surmontés par 
l’Ordovicien supérieur ainsi que le Silurien, ce dernier caractérisant la transgression majeure qui se 
produit à cette époque (voir partie II.A). L’enregistrement paléozoïque ultérieur dans le Zemmour 
confirme les tendances observées dans les bassins de Tindouf et de Taoudeni (Sougy, 1964) : une 
phase régressive dans un contexte de plateforme avant une transgression médio-dévonienne, la 
régression fini-dévonienne n’est pas conservée ici, par non-dépôt ou du fait de l’érosion. Le 
Carbonifère n’est pas observé. La chaîne plissée du Zemmour résulte de l’orogénèse varisque 
pendant le Dévono-carbonifère (Sougy, 1964 ; Villeneuve, 2008 ; Michard et al., 2010) et comme les 
autres chaînes varisques, celle-ci se moule sur 
les bordures du COA. 
 
II.3.B. Les formations méso-cénozoïques 
 
 Le TLDB témoigne de l’extension 
généralisée qui a mené au démantèlement de la 
Pangée et la mise en place de l’Océan Atlantique 
Central pendant le Trias et le Jurassique. La base 
du remplissage sédimentaire est considérée 
triasique (Fig. II-16,-18) dans la partie onshore 
du bassin, majoritairement continentale (grès, 
argiles rouges, évaporites) et présentant 
quelques roches volcaniques, le tout connu 
grâce à de nombreux forages (AUXINI, 1969). 
Surmontant ces dépôts, le Jurassique a été daté 
dans plusieurs puits (Puerto Cansado-1, 
Choubert et al., 1966) au Nord du bassin, mais 
est méconnu ou mal identifié dans la partie sud 
du bassin (Ranke et al., 1982). Le Jurassique 
moyen et supérieur atteste de la construction 
d’une vaste plateforme carbonatée qui disparaît 
Figure II-16 : Log stratigraphique simplifié du TLDB. La légende 
des lithologies est similaire à la figure II-4 (modifié d’après 




à la fin du Jurassique ou au Berriasien (Martinis et Visintin, 1966 ; Ratschiller, 1968). L’ennoiement de 
la plateforme se produit alors durant le Néocomien, par le biais d’apports massifs de dépôts 
détritiques et la mise en place de deltas progradants aux latitudes de Tan-Tan et Boujdour 
(Ratschiller, 1968). Ces formations clastiques reposent en discordance sur le socle du Bouclier 
Reguibat à l’Est (Fig. II-2, -15) et atteignent des épaisseurs kilométriques (Fig. II-17). D’un point de 
vue temporel, on peut les corréler à la mise en place du « Continental Intercalaire » dans le reste du 
Sahara. Il est généralement considéré que 
ces dépôts résultent de l’érosion de l’Anti-
Atlas et du Bouclier Reguibat (von Rad et 
Einsele, 1979 ; Ali et al., 2014). Un retour 
de conditions marines se produit à l’Albien, 
avec le dépôt de carbonates (« Calcaires 
d’Aguidir », Martinis et Visintin, 1966) dans 
le Nord du TLDB. Cette formation apto-
albienne peut atteindre 1 à 1,5 km 
d’épaisseur. Les conditions les plus 
franchement marines sont atteintes au 
Cénomano-Turonien, matérialisées par les 
dépôts de carbonates et marnes qui 
attestent de conditions de plateforme 
variant depuis le domaine interne de la 
plateforme jusqu’à sa bordure (Ranke et 
al., 1982). Les marnes sont souvent 
enrichies en matière organique (Wiedmann 
et al., 1982 ; Davison, 2005 ; Sachse et al., 
2011, 2012). D’après Ranke et al. (1982), le 
Crétacé supérieur est discordant sur le 
Crétacé inférieur. Cependant, cette discordance n’est pas nettement visible dans la partie onshore du 
TLDB. La discordance semble plus récente, comme en font foi l’absence de Crétacé supérieur au Sud 
de la latitude 25°N et la présence de dépôts paléogènes discordants sur le Crétacé inférieur (Fig. II-
15,-16). Ratschiller (1968) et Ranke et al. (1982) ont montré que le Paléogène se dépose dans des 
conditions essentiellement marines pour grande partie dans le bassin (atteignant des épaisseurs 
jusqu’à 1 km au cœur du bassin). L’Oligo-Miocène marque la transition vers des 
paléoenvironnements plus continentaux. Ceux-ci sont très minces ou absents et finement détritiques 
au Nord (Ratschiller, 1968) tandis qu’ils sont plus grossiers au Sud (Ranke et al., 1982). Les roches 
Figure II-17 : Carte des isopaques des dépôts d’âge crétacé 
inférieur, générée grâce au logiciel Surfer. Les points rouges 





néogènes les plus récentes présentent de minces accumulations (< 100 m) à l’exception d’une petite 
séquence deltaïque/d’estuaire à proximité de Laayoune, qui atteint ici très localement 1 km (Ranke 
et al., 1982). 
En offshore, la plateforme jurassique est considérée comme étant continue depuis Tarfaya 
jusqu’à Dakhla (Mitchum et Vail, 1977 ; Hinz et al., 1982 ; Labails et al., 2009). Les dépôts deltaïques 
du Crétacé inférieur sus-jacents montrent des successions de faciès allant des dépôts alluviaux 
jusqu’aux argiles de pro-deltas distaux (DSDP 397 ; Einsele et von Rad, 1979). Les dépôts transgressifs 
du Crétacé supérieur sont relativement fins et ne semblent pas se déposer au-delà de la bordure de 
plateforme (Ranke et al., 1982). Un hiatus important est visible à la transition Crétacé-Tertiaire. 
Quelques centaines de mètres de Paléogène et de minces dépôts néogènes existent cependant. La 
figure II-18 montre, par des coupes localisées en figure II-15, l’évolution de la géométrie du bassin du 








Figure II-18 : Coupes du TLDB, du Nord au Sud. Les coupes sont localisées sur la figure II-15. Le profil A est modifié d’après 
Davison (2005), le profil B d’après Hafid et al. (2008), le profil C d’après Davison (2005) (repris de Heyman, 1989), le profil 
D d’après Helm (2009) (repris dans Labails, 2010) et le profil E d’après Wissman (1982). Quand il est reconnu, le Néogène 
a été distingué du Paléogène, sinon, le Tertiaire est en orange. Crétacé supérieur : vert clair ; Crétacé inférieur : vert 
foncé ; Jurassique : bleu ; Trias : violet ; Socle : gris. Les échelles verticales varient, mais les échelles horizontales sont 
sensiblement identiques. Des discordances peuvent être observées dans l’intra-Crétacé inférieur (profil A), entre le 















 L’Anti-Atlas correspond à l’extrémité nord du COA, et marque également la transition avec le 
domaine alpin du Haut Atlas. Cette zone est actuellement élevée (> 2000 m) et représente une 
ancienne portion de la chaîne plissée d’avant-pays varisque au Maroc (voir Michard et al., 2008 pour 
une synthèse, et références incluses). 
II.4.A. Le Précambrien de l’Anti-Atlas 
 
 Les unités précambriennes affleurent dans des « boutonnières » bordées par des unités 
paléozoïques dont elles forment le substratum (Fig. II-19). Ces boutonnières peuvent être groupées 
en deux ensembles, suivant la limite formée par la faille majeure de l’Anti-Atlas (AAMF ; voir la 
synthèse de Gasquet et al. (2008) et références incluses ; Fig. II-19) : (1) un groupe sud, qui possède 
un socle éburnéen, paléoprotérozoïque, daté à ~2 Ga, avec une couverture de plateforme 
néoprotérozoïque intrudée par des granitoïdes et rhyolites du cycle panafricain (630-580 Ma). Cette 
région sud correspond à l’autochtone du Nord du COA ; (2) un groupe nord, armé par un socle 
éburnéen, sous des formations néoprotérozoïques. L’existence de lambeaux de domaines 
océaniques dans la boutonnière de Bou Azzer, datés à 700-760 Ma complexifie l’histoire de ce 
groupe. Un événement géodynamique méconnu serait à l’origine de la mise en place de ce matériel 
océanique autour de 665 Ma sur la bordure nord du COA. Le groupe 2, situé au Nord de l’AAMF, 









 Figure II-19 : Carte géologique de l’Anti-Atlas (de Michard et al., 2008). SAF : Front Sud Atlasique ; 




II.4.B. Le Paléozoïque 
 
 Une synthèse récente a été effectuée par Michard et al. (2008). L’évolution stratigraphique 
précédant l’orogénèse varisque est similaire à celle du Sud du bassin de Tindouf, bien que l’Anti-Atlas 
ait été plus subsident. L’essentiel des formations anté-varisques furent déposées en environnement 
marin de faible profondeur et leur épaisseur diminue d’Ouest (8-9 km) en Est (4-5 km). De la fin du 
Précambrien jusqu’au Cambrien supérieur, la sédimentation conserve les témoins d’un contexte 
extensif, avec des dépôts de carbonates de faible profondeur et des laves caractéristiques du rifting. 
Jusqu’à l’Ordovicien, les séries deviennent plus détritiques et enregistrent la glaciation hirnantienne 
à l’Ordovicien supérieur. Le Silurien montre les black shales déjà présentés dans le bassin de Tindouf, 
riches en faunes à graptolites, avant le retour d’une sédimentation carbonatée à la fin du Silurien. Au 
cours du Dévonien, des alternances marno-calcaires se déposent. La fin du Dévonien est cependant 
marquée par un contexte tectonique extensif, dont témoignent les nombreuses failles normales qui 
mènent à d’importantes variations de faciès et d’épaisseurs de sédiments (Baidder et al., 2008). Ce 
contexte extensif coïncide également avec le développement de la structure en « arches et bassins » 
du Nord de la plateforme saharienne (Frizon de Lamotte et al., 2013). Un épisode détritique marque 
la transition Dévono-carbonifère avant un retour des conditions marines au Viséen inférieur. Les 
déformations varisques montrent un rajeunissement vers l’Est, avec des structures Carbonifère 
supérieur à l’Ouest et Permien inférieur à l’Est (Michard et al., 2008 ; Michard et al., 2010). 
 
II.4.C. Le Méso-Cénozoïque 
 
 La sédimentation mésozoïque dans l’Anti-Atlas est similaire à celle du reste du Nord du COA. 
Un hiatus du Trias jusqu’au Jurassique s’observe sur le socle (sauf au Nord dans le Siroua à proximité 
du Haut Atlas; Fig. II-19). Les sédiments les plus anciens, discordants sur le socle paléozoïque sont 
d’âge crétacé inférieur au Nord-est du TLDB (Choubert et al., 1966 ; Martinis et Visintin, 1966). Par 
contre, les carbonates du Cénomano-Turonien sont observés tout autour de l’Anti-Atlas, à la fois sur 
le socle, ou bien sur les dépôts détritiques du Crétacé inférieur. Aucun faciès de bordure dans les 
formations carbonatées ne permet de présumer de leur extension initiale sur ce socle. Ceci suggère 
que ce dernier pourrait avoir été submergé par des formations de mer peu profonde à cette époque. 
D’autre part, les études de thermochronologie basse température, basées sur les traces de fission sur 
apatites ont montré dans la dernière décennie que l’Anti-Atlas avait subi un enfouissement d’ordre 




Oukassou et al., 2013). Au cours du Cénozoïque, l’Anti-Atlas est soulevé et acquiert sa haute 
topographie actuelle. Des vestiges de Mio-Pliocène sont préservés localement, au cœur de la chaîne 
























II.5. Le domaine alpin : le Haut Atlas marocain 
 
 Le Haut Atlas marocain est une portion de l’Atlas au Maghreb, qui est une chaîne intraplaque 
liée au cycle alpin et la convergence Afrique/Europe. L’Atlas résulte de l’inversion cénozoïque d’un 
rift triasico-jurassique ouvert durant les phases de rifting de la Téthys et de l’Océan Atlantique 
Central (Mattauer et al., 1977). La chaîne s’étend depuis le Maroc vers l’Est en Algérie et en Tunisie, 
où celle-ci interfère avec la chaîne du Tell (Fig. II-20). La synthèse présentée ici est tirée en grande 
partie de Frizon de Lamotte et al. (2008). 
 
Figure II-20 : Carte géologique de la Méditerranée occidentale. La chaîne atlasique est replacée dans le contexte de la 
limite de plaque Afrique/Europe (de Frizon de Lamotte et al., 2000). L’Atlas se divise en deux branches au Maroc : le Haut 
Atlas, d’orientation OSO-ENE et le Moyen Atlas, oblique, d’orientation SO-NE. Le Rif et le Tell se superposent à cette 
architecture suivant un front de chevauchement grossièrement orienté Est-Ouest. MA, HA : Moyen et Haut Atlas 
respectivement. 
II.5.A. Evolution pré-orogénique du Haut Atlas marocain 
 
 L’évolution mésozoïque du domaine atlasique peut se subdiviser en trois parties. 
 La première étape importante suit le démantèlement de la Pangée, avec un rifting qui va 
affecter la région du Trias au Lias (Fig. II-21,-22). Deux ouvertures océaniques sont à prendre en 






Figure II-21 : Carte structurale du Maghreb présentant les principales failles impliquées dans le rifting triasico-liasique (de 
Frizon de Lamotte et al., 2008). Les orientations varient vers l’Ouest à cause de l’obliquité des contraintes liées à 
l’ouverture atlantique par rapport aux contraintes téthysiennes.W.M.A. West Moroccan Arch 
 
Figure II-22 : Coupe NO-SE au Sud du Haut Atlas de Marrakech. Elle montre la migration progressive de la déformation et 
la succession de dépocentres pendant le rifting. Les plus jeunes sédiments syn-rift sont scellés sous des formations post-
sinémuriennes (de Frizon de Lamotte et al., 2008). 
 Dans le domaine atlantique, le rifting se produit principalement pendant le Trias (Le Roy et 
al., 1997, 1998 ; Hafid et al., 2000, 2006 ; El Arabi, 2007 ; Fig. II-22) tandis que ce dernier dure 
jusqu’au Jurassique dans le domaine téthysien (El Kochri et Chorowicz, 1996 ; Souhel et al., 1998, 
2000 ; Mehdi et al., 2003 ; Chafiki et al., 2004 ; Ettaki et Chellai, 2005 ; Aït Addi, 2006 ; parmi 
d’autres). 
 Le rifting cesse pendant le Jurassique moyen. Le type de sédimentation et les études de 
thermochronologie basse température convergent alors pour identifier à l’échelle du Nord du Maroc 
un événement d’exhumation important. Une sédimentation marine se maintient jusqu’au Bathonien, 




et al., 1981 ; Charrière et al., 1994, 2005 ; Haddoumi et al., 1998, 2002, 2008 ; Monbaron et al., 
1999 ; Feist et al., 1999 ; Fig. II-23). 
 
Figure II-23 : Carte paléogéographique du Maghreb pendant le Jurassique supérieur (Frizon de Lamotte et al., 2009). 
 Cette phase de sédimentation continentale détritique se prolonge jusqu’à la fin du Crétacé 
inférieur quand les transgressions apto-albiennes provoquent la submersion de tout le Nord du 
Maroc au Cénomano-Turonien. Ceci permit alors le dépôt de carbonates, à grande échelle, qui 
constitue un repère stratigraphique clef au Maroc. Consécutivement, les variations du niveau marin 
pendant le reste du Crétacé supérieur furent enregistrées par de légères variations dans le registre 
sédimentaire (depuis des carbonates de mer peu profonde à des évaporites et quelques bancs de 
grès fins). Le Nord du Maroc est alors faiblement subsident du Crétacé supérieur jusqu’à l’Eocène 
moyen (Herbig, 1988 ; Herbig et Trappe, 1994), et cette subsidence permet l’accumulation de 1 à 1,5 
km de sédiments (par exemple dans le bassin du Souss, Mustaphi et al., 1997 ; dans le bassin de 
Ouarzazate, Beauchamp et al., 1999). Cette subsidence au Maroc est également confirmée par des 
études thermochronologie basse température menées sur la Meseta occidentale (Ghorbal et al., 
2008 ; Saddiqi et al., 2009). Ces deux études montrent en effet des résultats semblables qui 
indiquent un réchauffement après le Crétacé inférieur/Cénomano-Turonien. 
 
II.5.B. Evolution orogénique du domaine atlasique 
 
A partir de la fin du Crétacé inférieur/début du Crétacé supérieur, l’Afrique entame sa 




sont rares, et proviennent de l’observation de quelques discordances locales, sans structures 
tectoniques de grande ampleur (Froitzheim, 1984 ; Charrière et al., 2009). L’essentiel de la 
topographie a été acquise au Cénozoïque (Laville et Piqué, 1992 ; Frizon de Lamotte et al., 2000, 
2008). Jusqu’à l’Eocène moyen, la stratigraphie du domaine atlasique est dominée par des dépôts de 
mer épicontinentale, mer qui couvrait le Nord du Maroc (Fig. II-24 ; Tabuce et al., 2005 ; Charrière et 
al., 2009). 
 
Figure II-24 : Carte paléogéographique du Nord du Maroc pendant le Maastrichtien-Eocène moyen (Frizon de Lamotte et 
al., 2008, d’après Herbig et Trappe, 1994). 
La sédimentation change à partir de l’Eocène supérieur, et passe de marine à continentale 
(voir El Harfi et al., 2001 pour une synthèse dans le bassin de Ouarzazate). Contrairement à l’Algérie 
et la Tunisie, les dépôts post-éocènes sont peu représentés au Maroc, érodés, ou continentaux et 
mal datés. Ainsi, le calendrier tectonique des déformations au Maroc est mal établi. Frizon de 
Lamotte et al. (2000) proposent un calendrier unifié à l’échelle de tout l’Atlas, mettant en jeu deux 
événements tectoniques principaux : (1) le premier à l’Eocène supérieur, en se basant sur des 
arguments de sédimentologie (El Harfi et al., 2001) et le fait que toutes les formations marines 
antérieures à l’Eocène supérieur se retrouvent surmontés de dépôts continentaux ; (2) le second du 
Pliocène à l’actuel, sur la base d’arguments structuraux. 
 Cependant, d’autres études évoquent une déformation continue depuis l’Oligo-




L’élément clef qui permettrait de trancher une fois pour toute réside dans la datation, complexe, des 
formations continentales et la reconnaissance précise des géométries entre ces différents corps 
sédimentaires. 
 
Figure II-25 : Carte montrant les principaux domaines géologiques du Maroc (Missenard et al., 2006). 
La déformation sur les fronts et dans la chaîne atlasique a été décrite dans plusieurs études, 
synthétisées par Frizon de Lamotte et al., 2008. La chaîne est étroite et le taux de raccourcissement 
reste toujours plutôt faible, entre 10-20 % au niveau du Haut Atlas de Marrakech à 35 % dans le Haut 
Atlas Central vers l’Est (Teixell et al., 2003 ; Frizon de Lamotte et al., 2008). Le style tectonique 
associé à ces déformations est majoritairement « thick-skinned » (i.e. impliquant le socle) mais 
d’étroites régions du front exhibent par endroits des portions de chaînes plissées d’avant-pays (par 
exemple dans la zone sub-atlasique à l’Est du bassin de Ouarzazate ; Saint-Bezar et al., 1998 ; Frizon 
de Lamotte et al., 2000 ; Teixell et al., 2003 ; Tesón et Teixell, 2008). 
L’amplitude de la déformation d’âge éocène supérieur est difficile à évaluer, car aucun 
argument structural n’est visible dans les bassins d’avant-pays où sont conservés des sédiments de 
cette période. De plus, pour le Haut Atlas de Marrakech (entre Haut Atlas occidental et central ; fig. 
II-25) ainsi que les deux autres domaines central et occidental, le cœur de la chaîne ne conserve pas 




Néanmoins, les dépôts détritiques, parfois grossiers, nécessitent l’existence d’une paléotopographie 
à cette époque, probablement liée à une chaîne de montagne plus étroite que l’actuelle. 
A partir de l’Oligo-Miocène, les bassins d’avant-pays montrent que le style de la déformation 
change le long des fronts, selon l’héritage structural et la puissance des niveaux de décollement (Fig. 
II-26 ; Missenard et al., 2007). Vers l’intérieur de la chaîne, l’accommodation se fait par le biais de 
failles de socle, comme c’est le cas du Front Sud Atlasique (SAF), qui montre un rejet kilométrique 
pendant le Cénozoïque (Missenard, 2006). 
 
Figure II-26 : Evolution des styles structuraux le long du Front Sud Atlasique depuis le Haut Atlas Central (A), en passant 
au Sud du Haut Atlas de Marrakech (B) jusque dans le Haut Atlas Occidental (C) (Missenard et al., 2007). 
Ainsi, la majorité de la topographie actuelle est post-Eocène. D’après leur étude structurale dans la 
zone sub-atlasique au Nord du bassin d’Ouarzazate, Tesón et Teixell (2008) proposent que la 
première étape tectonique ait lieu au Miocène inférieur(?)-moyen, suivie d’une déformation plus ou 
moins continue jusqu’à l’actuel. D’autres auteurs ont mis en évidence l’existence d’une déformation 
pendant le Miocène, à partir du registre sédimentaire (El Harfi et al., 2001 ; Tesón et al., 2010), de la 
répartition des dépôts mio-pliocènes (Babault et al., 2008), d’arguments structuraux (Tesón et 




Balestrieri et al., 2009). Malgré tout, le calendrier tectonique des déformations n’est pas encore 
totalement admis. 
 Enfin, des éléments de géophysique, de géologie structurale et de sismique ont proposé que 
les Atlas au Maroc présentent une topographie anormalement élevée en raison d’une anomalie 
thermique dans le manteau lithosphérique (Seber et al., 1996 ; Teixell et al., 2003 ; Frizon de Lamotte 
et al., 2004 ; Teixell et al., 2005 ; Zeyen et al., 2005 ; Missenard et al., 2006). D’après ces études, il est 
accepté qu’une part non-négligeable de la topographie est due au fait qu’une portion de lithosphère 
est amincie sous les Atlas et contribue à environ un kilomètre additionnel de topographie (Fig. II-27 ; 
Missenard, 2006). 
 
Figure II-27 : Carte topographique du Nord-ouest du Maroc à gauche, et la même, corrigée de l’anomalie lithosphérique à 
droite (de Missenard, 2006). Les profils à gauche sont ceux utilisés par Missenard et al. (2006) pour contraindre la 
géométrie de l’amincissement lithosphérique sous le Maroc. En blanc transparent est superposée la position 













La mise en place de l’anomalie lithosphérique est considérée d’âge miocène (Missenard et al., 2008 ; 
Babault et al., 2008) et coïnciderait ainsi avec la phase de déformation que certains auteurs 
envisagent (voir ci-dessus). Enfin, la déformation se poursuit actuellement et des formations d’âge 





















Figure II-28 : Affleurement de Sidi Rahal, dans la zone sub-atlasique nord, au Sud-est de Marrakech. Les formations mio-
pliocènes sont recouvertes en discordance par des terrasses quaternaires horizontales, elles-mêmes soulevées par 
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III. La thermochronologie basse température (TBT) sur apatite 
III.1. Principes de la TBT et thermochronomètres 
 
 Le fonctionnement des thermochronomètres se base sur le principe de la désintégration d’un 
couple radioactif dont les éléments fils (par exemple 4He ou les traces de fission) sont susceptibles 
d’être évacués du cristal par diffusion (pour l’hélium) ou cicatrisation (pour les traces de fission). Ces 
perturbations (diffusion, cicatrisation) dépendant fortement de la température. La gamme de 
température considérée, pourvu qu’elle soit relativement basse (60-300°C), fait de ces 
thermochronomètres une source d’information en ce qui concerne l’évolution thermique de la 
croûte. L’identification de phases de refroidissement ou de réchauffement dans ces évolutions 
thermiques peut ensuite être traduite en mouvements verticaux (enfouissement vs. exhumation). 
Les « âges » obtenus par ces méthodes ne sont pas des âges absolus, et ne reflètent rien d’autre que 
l’accumulation d’éléments fils en fonction de la diffusion/cicatrisation, processus dépendants de la 
température. Ils sont généralement interprétés par le biais de modélisations d’histoires thermiques 
et sont à même de révéler les processus (enfouissement/exhumation) qui ont affecté les roches.  
 Chaque thermochronomètre se caractérise par : (1) sa cinétique de diffusion (/cicatrisation) 
et (2) l’évolution de ces coefficients de diffusion/cicatrisation en fonction de la température. D’autres 
paramètres viennent compliquer ces considérations « simples ». Pour les thermochronomètres de 
l’apatite, ces paramètres sont les suivants : la taille et la forme du cristal (Farley, 2000 ; Cherniak et 
al., 2009 ; Beucher et al., 2013 ; Brown et al., 2013), la composition chimique des minéraux (Green et 
al., 1986 ; Donelick et al., 1999 ; Barbarand et al., 2003 ; Gautheron et al., 2013) ou bien 
l’accumulation dans le réseau cristallin de défauts qui font varier les valeurs du coefficient de 
diffusion de l’helium (Green et al., 2006 ; Gautheron et al., 2009 ; Flowers et al., 2009). En 
conséquence, de nombreuses études ont été faites et restent à faire pour améliorer notre 
compréhension précise de ces paramètres. En effet, les « âges » thermochronologiques présentent 
rarement une distribution simple. La connaissance précise des mécanismes de diffusion 
(/cicatrisation) est donc essentielle pour interpréter convenablement les dispersions en « âge » 
obtenues lors d’analyses. La figure III-1 présente la gamme des thermochronomètres dits de « basse 
température » qui peuvent être utilisés. 
 Dans cet ensemble de thermochronomètres, la méthode des traces de fission et la méthode 
(U-Th-Sm)/He sur apatite (respectivement appelées méthodes AFT et AHe par la suite) ont la 
particularité d’être des systèmes thermochronologiques sensibles aux variations de température 
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dans une gamme « froide », de 50 à 110°C (Reiners et al., 2005). Cela permet aux utilisateurs de ces 
méthodes de prendre en compte les variations de basse température qui se produisent dans les 3-4 
premiers kilomètres de la croûte supérieure et ainsi d’étudier les mouvements superficiels de la 
surface terrestre. Je présente dans cette partie les connaissances essentielles pour comprendre et 
utiliser les méthodes AFT et AHe. 
 
Figure III-1 : Gamme de sensibilité thermique des différents thermochronomètres. Zr : zircon ; Tit : titanite ; Mz : 
monazite ; Ap : apatite ; Hb : hornblende ; Bt : biotite ; Ms : muscovite ; Kfel : feldspath potasique. D’après Reiners et al. 
(2005). 
 
III.2. La méthode des traces de fission sur apatite 
 
 La méthode AFT se base sur l’accumulation de défauts dans le réseau cristallin, les traces de 
fission. La fission produit à partir de la désintégration d’un atome lourd deux atomes fils, lesquels, 
porteurs de forte énergie cinétique endommagent le réseau cristallin en introduisant un défaut 
nommé « trace de fission » (Fleischer et al., 1975). Dans l’apatite, ces traces résultent de la fission 
spontanée de 238U, 235U et 232Th, mais seul 238U est pris en compte pour (1) sa constante de fission 
plus faible en comparaison des deux autres et (2) son abondance relative (il représente 99,3 % de l’U 
total sur Terre). Des températures relativement basses (60-110°C) suffisent pour cicatriser les traces 
de fission, dont la préservation est ainsi très dépendante du chemin thermique parcouru par les 
échantillons. 
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II.2.A. Principe et méthode AFT 
 
 Un « âge » trace de fission est calculé en faisant le rapport entre quantité d’éléments fils (i.e. 
les traces) et quantité d’éléments père (238U). A cette fin, les apatites sont montées dans des plots de 
résine, puis polies et attaquées à l’acide HNO3 pour révéler les traces (Price et Walker, 1962). Ce 
traitement permet de révéler les traces de fission dites spontanées (par unité de surface) 
directement liées à la fission spontanée du 238U. La méthode suivie est ensuite celle dite du 
« détecteur externe » (Gleadow, 1981 ; Hurford, 1990). Une feuille de mica est appliquée sur la 
surface portant les apatites polies, et ce montage subit une irradiation sous neutrons thermiques. 
Ceux-ci possèdent la capacité de provoquer la fission des 235U grâce à leur basse énergie (< 0,2 MeV). 
Cette irradiation de l’apatite génèrera à sa surface des traces latentes, affectant également le réseau 
cristallin dans la lamelle de mica, en fonction de la concentration en 235U par unité de surface de la 
face polie de l’apatite. Une seconde attaque acide, cette fois de la surface du mica, révèle les traces 
dites « induites » liées à la concentration en 235U de la surface de l’apatite. La connaissance du 
rapport 238U/235U (~137,88), constant dans la nature, permet de remonter à la concentration en 238U 




                                                   
      
avec λ la constante de désintégration, N le nombre d’éléments et t le temps. On peut extraire de 
cette équation le temps t, mais le problème du 238U est que sa constante de décroissance 
« contient » à la fois la désintégration produisant des particules α et la fission. Ainsi, l’expression 









    
    
Avec λα et λf les constantes de désintégration α et de fission, respectivement, Ns le nombre de traces 
spontanées et 238N le nombre d’atomes de 238U. 238N n’est pas connu, mais est déterminé par la 
méthode du détecteur externe expliquée précédemment. Les grandeurs caractéristiques de 
l’irradiation sont la fluence (nombre de neutrons/cm²) et le flux associé. La section de capture 
neutronique, σ (cm-2), doit être connue ainsi que le facteur de correction géométrique, entre 
muscovite et apatite, G (qui vaut 0,5 ; Gleadow et Lovering, 1977). En introduisant ces paramètres, 
sachant que I correspond au ratio 235U/238U, on obtient l’équation suivante : 











         
où ρs et ρi sont les densités de traces spontanées et induites, par unité de surface, respectivement, σ 
la section de capture neutronique, φ la fluence neutronique et G le facteur de correction 
géométrique. La densité de traces est déterminée par le ratio entre le nombre de traces comptées et 
la surface sur laquelle ces traces ont été comptées. En pratique, un oculaire du microscope utilisé 
pour le comptage contient une grille de dimensions connues permettant d’estimer précisément la 
« surface comptée ». Néanmoins, les facteurs φ et σ liés à l’irradiation restent inconnus. Ceux-ci sont 
déterminés indirectement par l’utilisation de verres standards qui contiennent une quantité 
d’uranium connue (Hurford, 1990). Une densité de traces par unités de surface ρd est ainsi calculée 
dans ces verres, de telle sorte qu’on obtient φ = B x ρd. B étant une constante liée au dosimètre 
(rapport neutrons/traces induites). Cependant, B est difficile à déterminer et on ne détermine pas 
encore σ. La méthodologie AFT surmonte ce problème par l’utilisation de standards d’apatite dont 
les « âges » sont connus. Pour cela, nous nous basons sur la méthode du Zeta (Hurford et Green, 
1983). Pour la détermination du Zeta, deux standards internationaux sont utilisés en routine : 
- l’apatite de Durango, qui a un âge AFT de 31,4 ± 0,7 Ma (Naeser et Fleischer, 1975) ; 
- l’apatite de Fish Canyon, avec un âge AFT de 27,7 ± 0,7 Ma (Steven et al., 1967 ; Hurford et 
Hammershmidt, 1985 ; Kunk et al., 1985). 




    
  
  
           
Dans cette dernière équation, la valeur de ρd est liée à l’irradiation et correspond à la densité de 
traces induites dans des verres standards qui contiennent une concentration en uranium connue. Ces 
verres servent de référence pour les caractéristiques physiques de l’irradiation. Dans ce travail, les 
verres standards utilisés sont les dosimètres CN5, définis par les normes internationales de l’IUGS 
(Hurford, 1990). Les irradiations ont été effectuées à Garching en Allemagne. La valeur du Zeta 
englobe les incertitudes liées à la fluence du faisceau neutronique et à l’observateur, et est 
déterminée par des mesures effectuées sur des standards. L’âge AFT de ces standards étant connu, 
l’utilisateur mesure ρs, ρi et ρd, et connaissant G et λα, il est alors possible de calculer un zeta ponctuel 
pour l’échantillon standard. Cette procédure est réitérée pour 5 irradiations différentes avec au 
minimum 2 standards d’apatite pour chaque irradiation. Le facteur Zeta est ensuite calculé comme 
une moyenne pondérée des valeurs individuelles obtenues pour chaque standard (Green, 1985). 
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Le calcul de l’âge pour un échantillon, est basé sur des mesures faites dans 20 cristaux, datés 
individuellement par cette méthode. L’âge central est utilisé pour l’échantillon comme âge global 
(Galbraith et Laslett, 1993). 
 Dans la page suivante, je présente le tableau de résultats utilisés pour déterminer mon 
facteur Zeta moyen (Table 1). 
Irradiation Standard Zeta Error 
    JOC1 Durango 370 29 
JOC1 FishCanyon 320 28 
JOC3 Durango 396 42 
JOC3 Fish Canyon 392 32 
JOC5 Durango 344 24 
JOC5 Fish Canyon 418 28 
09_96 Durango 369 28 
09_96 Fish Canyon 391 30 
OR01 Fish Canyon 338 27 
OR02 Fish Canyon 382 32 







III.2.B. Les longueurs de traces et le rôle de la chimie des apatites dans leur cicatrisation 
 
 Initialement, la trace de fission possède une longueur maximale (Gleadow et al., 1986), qui 
est fonction de l’énergie des deux atomes fils générés par la fission. L’effet de températures 
supérieures à 60°C (Green et al., 1989) provoque une réduction de cette longueur initiale, jusqu’à ce 
que la trace soit entièrement résorbée (Wagner et Raimer, 1972 ; Fleischer et al., 1975 ; Haack, 
1977 ; Laslett et al., 1987 ; Green et al., 1989 ; Fig. III.2). Il est ensuite possible de déterminer le 
paramètre cinétique qui gouverne cette « cicatrisation ». Les modèles de cicatrisation des traces de 
fission dans les apatites ont été developpés tout d’abord par Laslett et al. (1987) et Green et al. 
(1989). D’autres études ont par la suite complété ces modèles, en montrant l’importance de la 
chimie dans l’évaluation des caractéristiques cinétiques de la cicatrisation (Crowley et al., 1991 ; 
Sullivan et Parrish, 1995), avec l’exemple des substitutions du Ca (Carlson et al., 1999 ; Barbarand et 
al., 2003). Enfin, Ketcham et al. (2007) ont proposé un modèle cinétique pour la cicatrisation des 
traces de fission qui prend en compte et unifie dans ce modèle les données de la littérature sur les 
Table 1 : Calcul du Zeta personnel, suivant la méthode de Hurford and Green (1983) et pondération pour le Zeta moyen 
(Green, 1985). 
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différentes expériences de 
cicatrisation. En pratique, ceci est 
effectué soit par la mesure du Dpar (i.e. 
la longueur des trous d’attaque acide 
parallèle à l’axe c de l’apatite) dans les 
cristaux d’apatite où l’on compte les 
traces, soit en mesurant la proportion 
massique du chlore. Celui-ci est utilisé 
comme proxy pour évaluer les 
propriétés cinétiques de cicatrisation 
des échantillons (Burtner et al., 1994 ; 
Barbarand et al., 2003). Le modèle 
développé par Ketcham et al. (2007) 
repose sur la relation empirique 
existant entre deux apatites qui 
subissent une cicatrisation de leurs traces 
de fission suivant l’équation déterminée 
par Ketcham et al. (1999): 
      
         




Dans cette équation, rlr et rmr correspondent aux longueurs réduites à cause de la cicatrisation pour 
l’apatite la moins résistante et la plus resistante, respectivement. Les valeurs de rmr0 et κ sont 
déterminées empiriquement ; celle du rmr0 correspond à la longueur réduite de l’apatite la plus 
résistante lorsque les longueurs de traces de fission de l’apatite la moins résistante sont totalement 
cicatrisées. A partir de cette équation, Ketcham et al. (2007) ont décrit les relations entre rmr0 et les 
valeurs de Dpar ou de proportion massique de chlore, suivant les relations suivantes : 
           
        
    
 
    
 
           
         
    
 
    
 
De ces équations est obtenu un lien relativement direct entre la chimie de l’apatite, approchée par le 
Dpar ou la proportion massique du chlore, qui peut être utilisé pour mieux contraindre les 
modélisations thermiques. 
Figure III-2. Evolution des âges AFT et des moyennes de longueurs de 
traces de fission en fonction de la température, dans un puits du bassin 
d’Otway, Australie (Green et al., 1989). En rectangle bleu est indiqué la 
zone de cicatrisation partielle (ZCP). 
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Ainsi, la moyenne de longueur d’une population de traces (généralement, 100 longueurs sont 
mesurées pour une représentation statistiquement raisonnable) et la forme de la distribution en 
longueurs de cette population contiennent une information permettant de contraindre l’histoire 
thermique des échantillons (Fig. III-3 ; Green et al., 1989; Gallagher et al., 1998 ; Carter et Gallagher, 
2004). Les modélisations proposées dans la figure III-3 permettent de comprendre l’impact, en 
termes de thermicité de la « zone de cicatrisation partielle » (ZCP), qui représente une gamme de 
température de 60-110°C (Green et al., 1989 ; Gallagher et al., 1998) où l’équilibre entre la création 
et la cicatrisation des traces est fortement contrôlé par la température. Un refroidissement rapide 
dans cette ZCP résultera ainsi en une population de traces très peu cicatrisées, présentant une 
moyenne de longueur de traces autour de 13-14 µm (Fig. III-3.2.,-3.3) tandis qu’un refroidissement 
plus lent et donc un séjour prolongé dans la ZCP réduirait significativement cette moyenne (Fig. III-
3.1). Pour des températures supérieures à 110°C les traces de fission dans le cristal sont totalement 
cicatrisées tandis que le maintien du cristal à des températures inférieures à 60°C permet leur quasi-
conservation, non cicatrisées et avec leur longueur maximale. 
 
Figure III-3 : Modélisations d’histoires thermiques types avec HeFTy (Ketcham et al., 2005) et prédictions associées (âge 
AFT, moyenne des longueurs, distribution des longueurs). Pour les deux cas de refroidissement rapide (2) et (3), les 
distributions des longueurs de traces sont similaires et seuls les âges AFT permettent de les distinguer. La modélisation 
(1) montre qu’un refroidissement lent « étale » la distribution des longueurs vers les longueurs courtes, ceci étant dû au 
séjour prolongé dans la ZCP. Enfin,  un événement de réchauffement (4) provoquera la cicatrisation partielle d’une partie 
des traces de fission déjà existantes, générant un pic de distribution autour de 8-9 µm tandis que le retour aux conditions 
‘’froides’’ de surface génère à nouveau un pic d’abondance en traces à 13-14 µm. D’autre part, cet événement rajeunit 
fortement l’âge AFT. 
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III.3. Méthode (U-Th-Sm)/He sur apatite 
 
 La méthode de datation (U-Th-Sm)/He est fondée sur l’accumulation d’hélium radiogénique 
4He, accumulation provenant de la désintégration des atomes de 238U, 235U, 232Th et 147Sm. Chacun de 
ces atomes peut être intégré dans le réseau cristallin de l’apatite et ainsi contribuer à cette 
accumulation. Ainsi, on peut déterminer un « âge » AHe qui résultera de l’équilibre entre la 
production de 4He, sa perte par éjection sur les bordures du cristal et sa diffusion, qui dépend de 
l’histoire thermique subie par l’échantillon. 
III.3.A. Détermination de l’âge (U-Th)/He (AHe) 
 
III.3.A.1. Principe général 
 
 L’équation classique qui lie la production de 4He aux quantités d’atomes producteurs s’écrit : 
                                                                          
où λ représente la constante de désintégration α pour chacun des isotopes radioactifs. Les 
coefficients (8, 7, 6 et 1) précédant chaque isotope dans la formule ci-dessus correspondent au 
nombre de particules α émises lors de leur désintégration. Les constantes de désintégration sont 
fournies dans le tableau 2 ci-dessous. L’équation fournie permet donc également d’extraire la 
variable temps pour déterminer l’âge. 
Elément père Elément fils Nombre particules α Valeur de λ (a-1) 
238U 206Pb 8 1.551.10-10 
235U 207Pb 7 9.848.10-10 
232Th 209Pb 6 4.933.10-10 
147Sm 143Sm 1 6.539.10-10 
 
Tableau 2 : Constantes de désintégration de chacun des éléments pères. 
Il est possible de considérer, pour chaque isotope père, sa contribution en 4He en fonction de 
sa concentration et de sa constante de désintégration. En pratique, ceci permet de déterminer une 
valeur composite, nommée « uranium efficace » (eU par la suite), qui englobe sous une seule valeur 
la quantité d’isotopes pères dans un cristal d’apatite donné. La valeur composite d’eU suit 
l’équation :  
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où les coefficients 0,24 et 0,008 dépendent à la fois de la constante de désintégration et du nombre 
de particules α produites pour Th et Sm respectivement. 
Cette quantité globale d’éléments contribuant à la production d’hélium radiogénique sera 
ensuite utilisée comme proxy pour évaluer quantitativement l’importance des défauts cristallins 
générés par les désintégrations (voir partie III.3.B.2). 
III.3.A.2. Procédure expérimentale et standards 
 
La détermination de l’âge nécessite de déterminer les concentrations en 4He et en isotopes 
pères dans chacun des cristaux. En pratique, l’analyse procède en deux temps. D’une part, la quantité 
d’hélium radiogénique dans chaque cristal est obtenue par dégazage individuel par chauffage laser 
au laboratoire GEOPS d’Orsay. D’autre part, les concentrations en U, Th et Sm sont mesurées par ICP-
QMS, au laboratoire LSCE de Gif-sur-Yvette. 
 La procédure expérimentale permettant d’obtenir les âges AHe est également menée sur des 
apatites standards. Celles-ci possèdent des âges AHe connus qui sont utilisés comme références pour 
estimer l’erreur analytique de nos expériences. Des apatites standards sont analysées à chaque 
expérience. Ces standards sont : 
- Durango, dont l’âge AHe corrigé de l’éjection donne 31 ± 1 Ma (McDowell et al., 2005) ; 
- Limberg Tuff, dont l’âge AHe corrigé de l’éjection donne 16,8 ± 1 Ma (Kraml et al., 2006) ; 
- un standard interne, FOR3, dont l’âge AHe corrigé de l’éjection vaut 113,3 ± 12,4 Ma ; 
 
III.3.A.3. Corrections des âges AHe : éjection des particules α et distance d’arrêt 
 
Les isotopes radioactifs relâchent de fortes quantités d’énergie lors de la désintégration α, 
énergie qui se répartit entre la particule α émise et l’atome lourd restant. Ces deux atomes subissent 
ainsi un mouvement lié à la conversion d’une partie de cette énergie en énergie cinétique. Cette 
distance dite de « recul » pour l’atome lourd est significativement plus faible que la distance 
parcourue par la particule α, d’au moins 1 ou 2 ordres de grandeur (Ziegler, 2008), eu égard à leurs 
masses très différentes. La distance d’arrêt pour la particule α va de 2,3 à 34,2 µm (valeur moyenne 
d’environ 20 µm ; Ziegler et al., 1985 ; Farley et al., 1996). Il résulte de ceci qu’une perte de 4He par 
éjection hors du cristal est possible, d’autant plus importante que le cristal d’apatite sera petit (Fig. 
III-4). 
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 La perte par éjection a été quantifiée par 
Farley et al. (1996), qui introduisirent le facteur 
d’éjection FT. Ce facteur prend en compte la 
perte due aux « bordures » du cristal et propose 
une correction, où l’âge corrigé vaut âge 
initial/FT. La formule du FT est donné par : 





  , où Rs correspond au rayon de la 
sphère équivalente et R la distance d’arrêt. La 
correction est considérée valide si U, Th et Sm 
sont répartis de la façon la plus homogène 
possible. Cette correction FT  a été revue pour des 
géométries 3D de cristaux réalistes (Gautheron et 
al., 2006 ; Herman et al., 2007 ; Ketcham et al., 
2011) et pour des cristaux présentant des 
zonations en U et Th (Gautheron et al., 2012). 
 Il faut noter que la détermination de ce 
FT induit une erreur, erreur liée à la taille du 
cristal. En effet, la distance d’éjection étant en 
moyenne égale à 20 µm, la quantité d’hélium initialement produite dans un cristal dont la largeur du 
prisme est inférieure à 40 µm, sera difficile à 
évaluer avec certitude. Cette erreur induite par 
l’utilisation du FT est illustrée dans la figure III-5, 
et généralement considérée comme peu importante si les apatites sélectionnées possèdent un FT 
variant dans une gamme de 0,68 à 1 (erreur de 10 % au maximum ; Fig. III-5). 
 
III.3.B. Diffusion de l’hélium dans l’apatite 
III.3.B.1. Principe de la diffusion et température de fermeture 
 
Figure III-4 : Exemple d’un cristal d’apatite de 100 µm de 
largeur, montrant la bordure de 20 µm où sont perdus une 
partie des 
4
He par éjection. Le diagramme montre la 
proportion de rétention du gaz le long d’une section. 
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Dès l’instant où sont produites des particules α, les atomes de 4He subissent une diffusion 
dans le cristal suivant un gradient de concentration décroissante (Loi de Fick). Dans le cas du 4He,cela 
signifie depuis l’intérieur du cristal vers ses bordures, étant donné que le 4He existe en concentration 
extrêmement faible dans l’atmosphère. L’apatite peut néanmoins subir des implantations d’hélium 
de la part de cristaux voisins (Herman et al., 2007 ; Spiegel et al., 2009 ; Gautheron et al., 2012), 
comme de la part de zircons. En effet, la longue distance d’arrêt des particules α rend possible la 
transmission d’hélium radiogénique à une apatite de la part de cristaux adjacents. 
Si on considère un terme de « production » P, qui suit une loi temps-dépendante, on peut 
écrire l’équation de diffusion suivante, pour une géométrie sphérique, dans une dimension : 






     




     
  
     
où l’évolution de la concentration en 4He est donnée en fonction du temps, comme une fonction 
dépendante de la distribution en 4He dans l’espace du cristal (défini par sa taille a et la distance 
radiale par rapport au cœur de la sphère r). D est le coefficient de diffusion. De plus, la diffusion de 
l’hélium suit une loi d’Arrhénius dans les cristaux, ce qui permet de préciser l’écriture du coefficient 
de diffusion, suivant l’équation : 
Figure III-5 : Evolution de la correction FT à appliquer à l’âge AHe calculé, en fonction de la taille du prisme 
d’apatite (Ehlers and Farley, 2003). L’erreur associée à la correction est indiquée par les chiffres en 
pourcentages qui donnent l’erreur à 2σ. 
 









   
    
où D est le coefficient de diffusion, a le domaine de diffusion (i.e. la taille du grain dans le cas de 
l’apatite), D0 est le facteur de fréquence, Ea l’énergie d’activation (en J/mol), R la constante des gaz 
parfaits (8,314 J/mol/K) et T la température (en kelvin). 
 Cependant, comme expliqué précédemment, la température influe sur le coefficient de 
diffusion : (1) pour les basses températures, la diffusion sera négligeable comparée à l’accumulation, 
le système est donc fermé ; (2) pour de hautes températures, la diffusion est suffisamment active 
pour que le cristal ne soit pas rétentif à l’hélium. La connaissance de ce domaine de température 
intermédiaire où une forme d’équilibre entre diffusion et rétention existe est importante puisqu’elle 
conditionne la cinétique de la diffusion dans le système. La température à laquelle le système 
comporte statistiquement 50 % de particules piégées et 50 % de particules diffusées est nommée 
température de fermeture, TC. L’expression de cette température TC a été formulée par Dodson 
(1973). La température de fermeture représente un paramètre cinétique, dépendant du taux de 
variation de la température (taux de refroidissement et/ou de réchauffement). 
Pour l’apatite, les valeurs de 
D0 et Ea ont été déterminées de 
façon empirique par des 
expériences de diffusion, 
d’implantation ionique de tirs au 
microfaisceau (ERDA, NRA) ou bien 
de façon théorique (théorie de la 
fonctionnelle de la densité) (Fig. III-
6). De nombreuses estimations du 
coefficient de diffusion dans 
l’apatite ont été effectuées (Zeitler 
et al., 1987 ; Wolf et al., 1996 ; 
Warnock et al., 1997 ;Ouchani et al., 
1998 ; Farley, 2000 ; Shuster et 
Farley, 2004 ; Shuster et al., 2006 ; 
Cherniak et al., 2009 ; Shuster et 
Farley, 2009 ; Bengston et al., 2012). 
Figure III-6 : Estimations empiriques et théoriques des valeurs de D0 et Ea 
pour différentes apatites (Gautheron, pers. comm.). La valeur de a vaut 100 
µm. En losanges bleus clairs, valeurs pour tous types d’apatites excepté 
Durango. Les cercles indiquent les valeurs déterminées grâce à des 
expériences de diffusion pour le standard Durango. Les carrés colorés 
indiquent des valeurs déterminéess par NRA (Nuclear Reaction Analysis), 
ERDA (Elastic Recoil Detection Analysis) et calculs DFT (Density Functional 
theory) pour le standard Durango. Toutes les valeurs obtenues sont 
remarquablement cohérentes dans le graphique Log D0 = f(Ea). 




III.3.B.2. Effets des dommages liées à la désintégration α sur la diffusion de l’helium 
 
 La température de fermeture de l’apatite pour la méthode AHe dépend de l’évolution des 
variations de température et se trouve donc essentiellement contrôlée par l’histoire thermique subie 
par l’échantillon. En remarquant les divergences importantes, et inattendues, entre âges AFT et AHe 
dans certaines études (ces derniers étaient alors plus vieux ; Hendriks et Redfield, 2005 ; Green et al., 
2006), Green et al. (2006) ont suggéré que la désintégration de U et Th pourrait jouer un rôle dans 
ces divergences.  A partir d’expériences de diffusion, Shuster et al. (2006) ont démontré que 
les paramètres de diffusion (liés à TC) montraient des corrélations avec la concentration en hélium 
dans les cristaux d’apatite  (Fig. III-7). Ils ont 
alors proposé que plus la quantité de U et Th 
était importante (en l’approximant par la 
quantité de He), plus la rétention de l’hélium 
augmentait, en faisant l’hypothèse que les 
dommages cristallins produits par les 
radiations se comportent comme des pièges 
pour les molécules de 4He. Shuster et al. (2006) 
ont aussi construit un modèle de piégeage qui 
prenait en compte les variations du coefficient 
de diffusion par accumulation des dommages 
au cours du temps. Ce modèle rendait alors 
mieux compte des observations, mais évacuait 
la question d’une cicatrisation possible des 
dommages liés à la désintégration α, que 
Weber et al. (1997) considèrent cicatrisés à 
haute température (> 150°C ; Farley (2000) a 
proposé > 290°C). 
 Pour pallier à ce manque, deux modèles prenant en compte l’accumulation des dommages et 
leur cicatrisation ont été proposés par Gautheron et al. (2009) et Flowers et al. (2009). Les deux 
modèles utilisent (1) le modèle d’accumulation de dommages proposé par Shuster et al. (2006) et (2) 
la cinétique de cicatrisation des traces développée par Ketcham et al. (2007) (rmr0, voir partie III.2.B) 
Figure III-7 : Estimation des températures de fermeture, 
déduites des expériences diffusion (Shuster et al., 2009), en 
fonction du log de la concentration en hélium dans chacun 
des cristaux étudiés. 
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comme proxy pour la cicatrisation des dommages dus à la désintégration. Les différences observées 
entre ces deux modèles résident dans : 
- Premièrement, le modèle de diffusion a été réalisé en 1D dans le cas du modèle de Flowers et al. 
(2009) et 3D pour celui de Gautheron et al. (2009). 
- Deuxièmement, les deux modèles intègrent les variations du coefficient de diffusion, en 
introduisant un paramètre corrélé à la quantité de dommages accumulés dans le réseau cristallin. 
Ceci fait que dans les deux cas, les modèles donnent une expression pour le coefficient de diffusion, 
qui suit la forme : 
  
 
     
  
    
    
  
   
 
où Eb représente l’énergie de liaison additionnelle associée au dommage radiatif dans le réseau 
cristallin, et ω est un coefficient proportionnel à la densité de dommages radiatifs (fraction du 
volume par rapport au volume total). Le facteur ω incorpore ainsi à la fois la production et la 
cicatrisation des dommages radiatifs. A partir de cette formulation similaire de l’évolution du 
coefficient de diffusion, les deux modèles diffèrent dans la façon dont sont corrélées ω et le nombre 
de dommages. Flowers et al. (2009) adoptent une corrélation qui suit une loi de corrélation cubique 
calibrée empiriquement et qui reproduit globalement bien les données pour des concentrations 
variables en éléments radioactifs producteurs de 4He (il s’agit de la concentration en uranium 
efficace, ou « eU »). A contrario, Gautheron et al. (2009) ont adopté une loi de corrélation linéaire, 
qui est en adéquation avec la  théorie physique de la diffusion, reproduisant moins bien les données 
pour de faibles eU. 
 Globalement, les deux modèles proposent le plus souvent des prédictions similaires pour les 
histoires thermiques complexes dans les cas d’échantillons subissant des variations lentes de 
températures au cours de leur histoire (Gautheron et al., 2013 ; voir la partie 4, section IV dans ce 
travail), et montrent des écarts pour les faibles eU (Fillon et al., 2013 ; Gautheron et al., 2013). Les 
apports majeurs de ces deux modèles ont été de démontrer que l’introduction de dommages 
radiatifs rendait compte des changements de la température de fermeture au cours du temps (et 
donc des propriétés de diffusion), en fonction de l’histoire thermique et de la concentration en 
uranium efficace (eU ; voir III.3.A). La figure III-8 montre ainsi quelques résultats obtenus par ces 
deux modèles.  
 Enfin, de récentes études indiquent de nouveaux champs de recherche pour affiner la 
méthode AHe. D’une part, la composition chimique des apatites doit être prise en compte, 
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puisqu’elle jouerait un rôle dans les propriétés de cicatrisation des dommages radiatifs (Gautheron et 
al., 2013). Pour ce faire, la variabilité chimique des cristaux d’apatite est prise en compte via 
l’utilisation du rmr0 (Ketcham et al., 2007. La figure III-9 montre la dispersion des âges AHe associés à 
cette variation de chimie. D’autre part, la forme et la longueur des grains cassés favorisent la 





















Figure III-8 : Variation des âges AHe dans des cas de réchauffement. (A) Chemin thermique avec réchauffement. Les 
lignes bleues montrent l’accumulation des dommages avec et sans cicatrisation. (B) Prédictions des âges AHe associées à 
l’histoire thermique (A), en fonction de l’eU. De façon claire, la gamme d’eU considérée (5-150 ppm) permet d’observer 
une large dispersion des âges AHe lorsque l’échantillon subit un réchauffement. ((A) et (B) de Gautheron et al. (2009)). 
(C) et (D). Variations des âges AHe en fonction de la température au maximum de réchauffement, et pour différents eU. 
Dans (C) on observe la température critique à partir de laquelle les apatites de faible eU (40-60°C) et de fort eU (80-
100°C) vont perdre l’hélium par diffusion, température qui dépend de la quantité de dommages radiatifs, liée à l’eU. Au-
delà de 110-120°C, toutes les apatites sont rapidement vidées de leur hélium (D). ((C) et (D) de Flowers et al. (2009)). 








Figure III-9 : Prédictions d’âges AHe en fonction de l’eU (ppm) pour deux histoires thermiques données avec HeFTy 
(Ketcham et al., 2005) et en utilisant le modèle de dommage de Flowers et al. (2009). Différentes tailles de cristaux ont 
été utilisées (40, 60 et 80 µm pour le rayon de sphère équivalente Rs). Pour chaque taille de Rs, une gamme de rmr0 a été 
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III.4. Utilisation combinée des deux méthodes 
 
 J’ai brièvement présenté les principes et les propriétés des deux thermochronomètres sur 
apatite dans les parties précédentes. Considérant le recouvrement des gammes de températures 
auxquelles sont sensibles ces deux thermochronomètres (60-110°c pour la méthode AFT et 40-120°C 
pour la méthode AHe en fonction des histoires thermiques), la combinaison des deux méthodes peut 
donc s’avérer profitable pour les contextes géologiques particuliers que sont par exemple les cratons, 
qui subissent des mouvements a priori lents. En effet, les contextes géologiques plus « actifs » dans 
lesquels les mouvements affectant la croûte supérieure se font à haute vitesse donneront des âges 
AFT et AHe relativement similaires, puisque les problèmes liés aux dommages radiatifs sont minorés. 
A l’inverse, ces dommages entraînent des difficultés à estimer clairement les vitesses de 
refroidissement, et de façon plus générale à interpréter les données thermochronologiques sur 
apatite dans les cas de contextes géologiques « stables ». 
 Ce problème d’interprétation a été posé par Green et Duddy (2006) avec l’exemple de la 
Suède du Sud, où les âges AHe sont plus âgés que les âges AFT pour les mêmes échantillons, dans le 
cas d’apatites à forts eU. Comme la gamme de température de fermeture était considérée plus basse 
pour la méthode AHe que pour la méthode AFT, les auteurs ne s’attendaient donc pas à ce que les 
âges AHe soient plus vieux. Ces divergences durent attendre les modèles de piégeage et de 
cicatrisation des dommages radiatifs pour trouver une explication (Shuster et al., 2006 ; Flowers et 
al., 2009 ; Gautheron et al., 2009). Dans ces contextes géologiques (intérieur des continents, 
cratons), où l’habitude est de penser que ces régions ne peuvent subir que de faibles et lents 
mouvements, les moyennes de longueurs de traces montrent néanmoins des valeurs relativement 
étalées (Fig. III-10), de 11,5 à 13 µm et une erreur standard de l’ordre de 0,2 µm (voir discussion dans 
Gleadow et al., 1986). La distribution des longueurs de traces montre également des histogrammes 
dont les valeurs s’étalent largement depuis des valeurs assez faibles (7-8 µm) jusqu'aux maximales 
(13-14 µm). Ces données montrent qu’un examen des données brutes peut déjà fournir une 
information sur les vitesses de refroidissement ou de réchauffement, qui sont ici qualifiées de 
relativement lentes. 
 Cependant, même si les distributions de longueurs de traces fournissent des informations sur 
les vitesses de mouvements, les âges AFT sont plus délicats à interpréter, car ils peuvent aussi 
présenter une large dispersion. C’est ici que l’usage couplé AFT/AHe peut enrichir l’analyse. 




Figure III-10 : Moyennes de longueurs de traces pour des contextes géologiques « stables », ou des cratons. 3 contextes 
différents ont été considérés : (1) L’Amérique du Nord et sa marge orientale (Crowley et al., 1991 ; Boettcher et Milliken, 
1994 ; Wang et al., 1994 ; Lorencak et al., 2004 ; Spotila et al., 2004) , (2) le nord du COA (cette étude) et (3) le Massif 
central en France (Barbarand et al., 2013). Ces moyennes sont relativement étalées, de 11 à 13 µm. En abscisses sont 
donnés les âges AFT (en Ma) et en ordonnées les valeurs des moyennes (en µm). 
 
 Une fois acquis les modèles d’accumulation et cicatrisation des dommages radiatifs dans la 
diffusion de l’hélium dans les apatites, des études ont pu utiliser la dispersion des âges AHe comme 
outil pour contraindre les histoires thermiques (Fig III-9). En couplant ces corrélations entre eU et 
âges  AHe avec les âges AFT et les distributions de longueurs de traces, les histoires thermiques des 
échantillons peuvent alors être contraintes de façon plus précise. En effet, prenons le cas d’une 
histoire thermique complexe, avec plusieurs phases de réchauffement (Fig. III-11A). L’usage de la 
seule méthode AFT fournit un âge AFT relativement vieux et une distribution de longueurs de traces 
étalée autour de 11 µm, qui ne peuvent informer de façon satisfaisante sur l’histoire thermique 
récente (Fig. III-11B). A l’opposé, la méthode AHe fournit seulement un âge ici qui est très jeune, 
correspondant uniquement au second réchauffement (Fig. III-11C). Le couplage des deux méthodes 
est ici manifeste dans la mesure où l’identification des deux épisodes de réchauffement n’est 
possible qu’à la condition d’utiliser de façon couplée les deux méthodes. Qui plus est, si jamais la 
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gamme des eU de plusieurs cristaux d’apatite s’avère large, la corrélation âges AHe vs. eU 
contraindra encore davantage l’ensemble des possibles pour l’histoire thermique. 
 
Figure III-11 : Comparaison des histoires thermiques déterminées (A) par la double méthodologie AFT-AHe, (B) par la 
méthode AFT seule et (C) par la méthode AHe seule. Toutes ces histoires thermiques ont été modélisées avec HeFTy 
(Ketcham et al., 2005). En B et en C sont proposées des histoires thermiques qui sont compatibles avec les données 
thermochronologiques (AFT ou AHe). Dans ces deux cas, les histoires déterminées expliquent de façon statistiquement 
équivalente les données pour une histoire thermique véritable complexe (A), traduisant des changements de 
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III.5. Utilisations et limites de la TBT sur apatite 
III.5.A. Interprétations directes des histoires thermiques 
 
 Une fois déterminée l’histoire thermique, l’analyse peut être poussée plus loin et il est 
possible de tenter de déterminer les paléogéothermes, les taux d’érosion, l’évolution de la 
topographie, etc… 
Pour l’estimation du paléogéotherme, le problème est relativement complexe, car deux 
situations peuvent se présenter. Tout d’abord, dans le cas d’une section de roche manquante due à 
une exhumation, la disparition de la colonne de roches rend l’évaluation du géotherme délicate car la 
nature des roches érodées n’est pas forcément connue (à voir dans le registre détritique, ou 
latéralement si des buttes témoins en conservent la trace) et la conductivité thermique de ces roches 
n’est donc pas nécessairement accessible. Néanmoins, une fourchette raisonnable de cette 
conductivité pour des roches de socle sera de l’ordre de 2,2-2,7 W.m-1.K-1 (à 20°C, pour le basalte et 
le granite respectivement) tandis qu’elle peut être relativement variable pour les roches 
sédimentaires ou métamorphiques. En général, les conductivités thermiques des roches se situent 
entre 2 et 5 W.m-1.K-1. Ceci posé, le gradient géothermique va dépendre de l’apport de chaleur par le 
flux géothermique, qui est variable selon les régions. Le flux géothermique au Maroc est connu en 
partie pour l’actuel dans certaines régions (Rami, 1999). Les valeurs les plus élevées sont obtenues en 
Alboran et dans le Rif (62 et 47 mW.m-2), tandis que dans le Moyen Atlas, les Mesetas et la marge 
Atlantique sud ces valeurs sont comprises entre 40 et 42 mW.m-2. Dans l’Anti-Atlas, les valeurs 
actuelles sont faibles, de l’ordre de 19 mW.m-2. Ainsi, excéptées les valeurs du Nord du Maroc et de 
l’Anti-Atlas, les flux mesurés sont proche du flux géothermique moyen terrestre (41,8 mW.m-2). Il n’y 
a pas de données fiables ou précises à l’intérieur du COA. Néanmoins, ces valeurs ne sont que 
ponctuelles, et Rimi (1999) précise bien qu’elles sont sujettes à des perturbations récentes 
(volcanisme Plio-Quaternaire par exemple dans le Moyen Atlas). Autrement dit, leur usage pour des 
échelles de temps de l’ordre de la dizaine ou de la centaine de millions d’années est fortement limité. 
Avec des hypothèses sur la conductivité thermique des roches et sur le flux géothermique, peuvent 
être estimées des valeurs de paléogéothermes et il est ainsi possible d’estimer des épaisseurs 
érodées (Fig. III-12). L’approche plus directe qui consiste à choisir un paléogradient géothermique 
dans une gamme de gradients géologiquement réalistes aboutit au même type de résultat, mais le 
choix du gradient posera une incertitude. 
Dans le cas d’un événement de réchauffement, c’est-à-dire d’un probable enfouissement, le 
problème de l’évaluation du flux géothermique reste le même sur de longues échelles de temps, 
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même si les conductivités 
thermiques des roches 
traversées sont connues. 
Dans ce cas, il est néanmoins 
possible de s’appuyer sur 
des profils verticaux, par 
exemple sur des échantillons 
récoltés le long d’un forage. 
Ayant ce profil vertical, les 
valeurs de températures 
correspondant à 
l’enfouissement maximal 
(estimées sur les 
modélisations d’histoires 
thermiques grâce aux 
données TBT) pour chaque 
échantillon le long du profil peuvent être déterminées. Connaissant la distance entre chaque 
échantillon, il devient possible de calculer au moment de l’enfouissement maximal le paléogradient 
thermique, à condition d’avoir réussi à modéliser des histoires thermiques robustes (Brown et al., 
2002 ; Turner et al., 2008, parmi d’autres). D’autre part, les histoires thermiques peuvent être 
couplées à  d’autres marqueurs de l’enfouissement, par exemple la maturité de la matière organique 
pour affiner davantage cette histoire ; dans le cas de la réflectance de la vitrinite, cette valeur nous 
fournira un maximum d’enfouissement facile à interpréter si on sait qu’un seul événement de 
réchauffement a eu lieu, ou qu’un seul événement thermique de réchauffement a été suffisamment 
fort pour affecter l’enregistrement de la matière organique. A partir d’une estimation réaliste du 
paléogradient thermique, il est dans ce cas possible de convertir les variations de températures en 
variations d’épaisseurs, et remonter à des épaisseurs et des taux d’enfouissement.  
 L’interprétation peut être poussée davantage pour aboutir à une histoire évolutive de la 
topographie. Ceci a été entrepris dans plusieurs contextes géologiques (Bishop, 2007 pour une 
synthèse). Dans le cas des marges passives, nombres de modèles ont été proposés, sur la base de 
données TBT sur apatite, pour expliquer l’énigme géomorphologique que constitue la préservation 
de hauts escarpements face à la côte sur certaines d’entre elles, même quand l’ouverture océanique 
date de plus de 100 Ma (voir les synthèses contrastées de Bishop, 2007 et Japsen et al., 2012). Cette 
détermination de l’évolution géomorphologique peut également se baser sur l’utilisation de 
Figure III-12 : Courbes théoriques estimant les épaisseurs de roches érodées lors 
d’un refroidissement de 90°C d’un échantillon, en fonction du flux géothermique 
(en mW/m²), et de la conductivité thermique des roches érodées (en W/m/°C). Les 
variations de conductivités thermiques de 2 à 4 W/m/°C représentent la gamme des 
valeurs classiques pour les roches de la croûte continentale. 
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« contraintes topographiques » conservées dans le registre géologique. C’est le cas du Sud du COA, 
où plusieurs kimberlites d’âge jurassique affleurent, sous un faciès spécifique qui dépend de la 
profondeur de mise en place de celles-ci (Skinner et al., 2004). Ce genre d’information permet une 
estimation précise de la couverture érodée depuis la mise en place de ces kimberlites. Le même type 
de raisonnement peut être suivi avec des plutons, à condition d’avoir une estimation de la 
paléotempérature lors de leur mise en place (Saddiqi et al., 2009). Enfin, une autre approche, plus 
qualitative, utilise les vestiges de couverture sédimentaire pour estimer des épaisseurs minimum ou 
pour prouver l’existence d’une ancienne couverture à présent érodée. L’étude de Ault et al. (2012) 
sur le craton Slave en Amérique du Nord utilise ainsi des blocs de couverture conservés dans 
d’anciens systèmes volcaniques explosifs qui ont emporté une trace de la couverture qui existait 
encore à l’époque de leur mise en place. 
 
III.5.B. Méthodologie des modélisations thermiques 
 
 Dans cett étude, deux logiciels de modélisations ont été utilisés, HeFTy (Ketcham et al., 2005) 
et QTQt (Gallagher, 2012). Ces deux logiciels utilisent le modèle de cicatrisation des traces de fission 
le plus récent (Ketcham et al., 2007) et les modèles d’accumulation/cicatrisation des dommages 
radiatifs (seulement celui de Flowers et al. (2009) pour HeFTy et les deux dans le cas de QTQt). Ces 
deux logiciels utilisent des approches différentes mais leur utilisation conjointe est pertinente. 
 Deux approches peuvent être menées pour produire des histoires thermiques, en approche 
directe, ou inverse. Générer une histoire thermique repose dans un premier temps sur la capacité à 
produire un modèle direct. Dans les sections précédentes de cette partie III, j’ai présenté les 
différentes propriétés des deux thermochronomètres sur apatite. Leur connaissance permet de 
prédire, a priori,  pour une histoire thermique donnée, quelles seront leurs caractéristiques en 
termes d’âges AFT et AHe, et en termes de distribution des longueurs de traces. Dans cette première 
approche directe, des histoires thermiques sont testées manuellement et leurs prédictions sont 
comparées directement aux données mesurées. Une approche dite « inverse » peut également être 
menée. Pour cette approche inverse, la procédure peut se faire de différentes façons, mais, ainsi que 
le détaillent Ketcham et al. (2005), ces approches doivent satisfaire à au moins 3 critères. Il faut : 
(1) Posséder un moyen statistique pour comparer les prédictions aux mesures. 
(2) Déterminer la façon dont le logiciel va entreprendre l’exploration de l’espace (temps, 
température) pour produire des histoires thermiques qu’il testera au cours de la 
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modélisation face aux données mesurées. Potentiellement, cette exploration peut être non-
aléatoire et procéder par amélioration au cours du temps. 
(3) Un moyen visuel pour présenter les histoires thermiques valides, au regard des données. 
Des différences existent entre HeFTy et QTQt en ce qui concerne ces trois points. Pour le 
point (1) : HeFTy propose pour chaque paramètre (AFT, moyenne des longueurs de traces, AHe) une 
statistique qui évalue l’adéquation de la valeur prédite à la valeur observée (Ketcham et al., 2000 ; 
Ketcham et al., 2005). QTQt, quant à lui, présente une valeur de « joint likelihood » (LogLikelihood 
dans la suite) qui consiste en une valeur globale estimant l’adéquation entre prédictions et 
observables. De façon pratique, il suffit simplement d’améliorer la valeur du Log-Likelihood dans le 
cas de QTQt, mais cette valeur unique occulte la multiplicité des paramètres qu’elle compare et il est 
judicieux de vérifier en détail les prédictions faces aux valeurs mesurées afin de s’assurer de la 
vraisemblance des préddictions. Pour le point (2), les deux logiciels fonctionnent de façon bien 
différente. HeFTy considère un degré de liberté (i.e. le nombre de points (T, t) dans l’histoire 
thermique) très élevé qui permet des infimes variations de température au cours du temps afin de 
proposer le maximum de complexité  contenu dans les données (Ketcham et al., 2005). QTQt laisse 
aussi les données déterminer le degré de liberté, mais tend globalement à réduire le nombre de 
points (T, t) (d’après nos différents essais). La différence majeure réside dans le fait que HeFTy 
procède à une recherche aléatoire (malgré la possibilité de restreindre l’espace temps-température 
par des domaines de l’espace par lesquels doit passer l’histoire thermique). La particularité de QTQt 
se situe dans la façon dont il va chercher les histoires thermiques compatibles. Il utilise ainsi une 
approche bayésienne, qui se sert du dernier modèle testé comme base pour la recherche suivante. Si 
le modèle n+1 prédit des données moins bonnes que le modèle n, la nouvelle exploration de l’espace 
reprend à partir du modèle n, sinon, à partir du modèle n+1. Cette exploration (nommée phase de 
« post-burn-in ») suit une première phase dans laquelle une approche directe est effectuée par le 
logiciel, qui teste des histoires thermiques, et conservera à la fin, une population de « bons » 
modèles (phase nommée « burn-in »), comme base pour l’exploration bayésienne présentée ci-
dessus. Enfin, en ce qui concerne le point (3), les deux logiciels utilisent des représentations 
graphiques relativement simples. 
 La modélisation en « inverse » est souvent privilégiée, mais présente néanmoins ses limites. 
Cette approche est souvent considérée comme fonctionnant de façon plus « aléatoire » que 
l’approche directe puisqu’en inverse, les données déterminent d’elles-même les caractéristiques de 
l’histoire thermique qui, de fait, serait moins biaisée. Cependant, cette approche est aussi objective 
et impartiale que nos données peuvent l’être. La qualité des données conditionnera en effet très 
fortement la qualité des modélisations ! 
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 En pratique, dans un travail sur des domaines cratoniques, la quasi-absence de couverture 
sédimentaire récente, comme cela peut être le cas sur le Nord du COA, empêche d’introduire des 
contraintes géologiques robustes qui restreindraient l’espace temps-température dans la recherche 
des histoires thermiques. D’autre part, la philosophie de la modélisation tend à désapprouver l’usage 
de telles contraintes, dans la mesure où les données sont supposées auto-suffisantes pour 
contraindre convenablement l’histoire thermique dans l’espace temps-température. Ceci est 
probablement vrai pour les cas « simples » de modélisation, mais un degré de complexité élevé du 
jeu de données rend impossible ce genre d’approche « libre ». Pour exemple, je présente ci-dessous 
le cas d’un de mes échantillons (Fig. III-13), modélisé de deux façons différentes : d’une façon en 
inverse « libre » et de l’autre, en utilisant une contrainte géologique observable sur le terrain, à 
savoir la discordance de dépôts d’âge crétacé inférieur directement sur le socle. 
 
Figure III-13 : De l’usage des contraintes en modélisation thermique. J’ai utilisé un échantillon de socle à proximité de la 
discordance Crétacé inférieur/socle pour tester l’influence de cette contrainte géologique sur les résultats de 
modélisation inverse. En haut ont été réalisées des modélisations avec HeFTy. A gauche, aucune contrainte n’a été 
utilisée. 20 histoires thermiques acceptables et 1 bonne ont été modélisées. A droite, la discordance est traduite en 
terme de conditions thermiques, à savoir, la présence à la surface, ou proche de la surface, du socle au Crétacé inférieur. 
190 histoires thermiques acceptables et 36 bonnes histoires thermiques ont pu être trouvées. Cet exemple illustre le fait 
que les seules données TBT ne sont pas toujours de qualité suffisante et l’usage d’une contrainte géologique peut 
restreindre de façon intelligente et vraisemblable l’espace (T,t). En bas a été utilisé QTQt. A gauche, aucune contrainte 
n’est utilisée et à droite la même contrainte Crétacé inférieur est ré-utilisée. 
 Dans le cas de la figure III-13, l’utilisation de contraintes n’est clairement pas une sur-
interprétation, étant donnée l’évidente discordance dans l’enregistrement géologique (Fig. II-2 ; à 
l’Ouest du Bouclier Reguibat, à la limite avec le TLDB). L’usage de la contrainte d’âge Crétacé 
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inférieur permet dans le cas de HeFTy de déterminer davantage d’histoires thermiques et modélise 
d’une meilleure façon les données. En utilisant QTQt, le logiciel trouve des solutions équivalentes, 
bien que les solutions déterminées avec l’usage de la contrainte soient très légèrement meilleures 
(Loglikelihood -482, contre -484 pour l’absence de contrainte). 
Multiplier les « boîtes de contraintes (T,t) » peut se justifier, à la condition que celles-ci ne soient pas 
là pour présenter des variations de températures à une résolution que les thermochronomètres ne 
peuvent pas prendre en compte (i.e. surtout dans les environnements « froids » quand T < 50-60°C et 
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IV. Evolution du Nord du COA : Etude de thermochronologie 
basse température sur le Bouclier Reguibat 
 
Dans cette partie, je décris les principaux résultats de TBT obtenus sur le Bouclier Reguibat, 
en les présentant d’Ouest en Est. La subdivision de la zone suit une certaine progression selon les 
résultats des modélisations (Fig. IV-1). Un premier domaine occidental, présente des âges AFT et AHe 
jeunes. Son histoire est liée à l’ouverture atlantique et aux événements géodynamiques ultérieurs. 
Un second domaine, central, enregistre une histoire similaire, mais l’histoire récente est moins 
marquée, avec des âges AHe plus âgés. Enfin, un domaine oriental est présenté, enregistrant les âges 
AFT et AHe les plus vieux. 
 
Figure IV-1 : Carte géologique du bouclier Reguibat. La localisation des domaines d’études est précisée. 
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IV.1. Evolution phanérozoïque du domaine occidental du Bouclier Reguibat 
IV.1.A. Précisions sur la démarche de modélisation adoptée dans l’article n°1 
 
Les modélisations présentées dans l’article de la section suivante IV.1.B ont été obtenues en 
utilisant le logiciel QTQt (Gallagher, 2012). L’élaboration de la figure IV-11 a nécessité une approche 
de modélisation complexe que je détaille dans ce qui suit. Cette modélisation a suivi trois étapes. La 
première étape est une approche inverse, couplée à l’utilisation de la contrainte stratigraphique 
d’âge crétacé inférieur, discordante sur le socle, ainsi qu’une contrainte anté-Crétacé telle que T(°C) 
> 110°C. Après cette phase d’exploration en inverse, où les meilleures histoires thermiques ont été 
gardées, une phase de modélisation directe est menée. A partir des meilleures histoires thermiques 
précédentes, des variations de la position des points (T, t) ont été introduites afin d’améliorer leurs 
prédictions. Cette phase produit des histoires thermiques avec de fortes contraintes (T,t), qui sont 
ultimement ré-utilisées dans une dernière phase de modélisation inverse. Cette troisième phase 
permet de tester avec QTQt les dernières variations possibles autour des histoires thermiques 
« discrétisées » de l’approche inverse. Dans la suite, je présente ces trois étapes, avec dans un 
premier temps un test sans contraintes, ou scénario zéro, pour démontrer que l’absence de 
contraintes ne permet pas de conclure avec un jeu de données dispersées. 
Par ailleurs, les 11 échantillons (Fig. IV-2) ont également été regroupés (à l’exception de 
TCH7). Ces groupes ont été distingués sur la base de leurs âges AHe et de leurs corrélations âge AHe 
vs. eU (fig. IV-10). Il en résulte trois groupes : AOS (3 échantillons) et SC (5 échantillons), au Nord et 
TAS (2 échantillons), au Sud. Les conclusions tirées des modélisations portent sur les groupes, et non 
sur les échantillons isolés dans la suite. 
 
IV.1.A.1. Modélisations inverses sans contraintes (scénarii F.0 et G.0 ; tableaux 3,4 et 5) 
 
Les modélisations en inverse sans contraintes sont présentées pour les groupes SC et AOS, 
ainsi que pour l’échantillon TAS 233 dans la figure IV-3. Les modèles de dommages 
radiatifs/cicatrisation de Gautheron et al. (2009) et Flowers et al. (2009) ont été utilisés. Cette 
modélisation montre peu d’intérêt dans le cas de notre jeu de données très dispersées, car il n’en 
ressort pas d’histoires thermiques stables et utilisables. D’autre part, l’inefficacité de cette approche 
est également confirmée par les prédictions et les statistiques du modèle, présentées dans les 
tableaux 3, 4 et 5, en comparaison avec les modèles suivants (parties IV.1.A.2, 3). Enfin, le fait que les 
modélisations montrent de telles variabilités dans les histoires thermiques pour des échantillons 
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relativement proches et appartenant à un même socle cratonique jette des doutes sur leur 
robustesse. 
 
Figure IV-2 : Carte géologique du domaine occidental du Bouclier Reguibat. Les échantillons dont les histoires thermiques 
ont été modélisées sont localisés sur la carte. 
 
IV.1.A.2. Modélisations initiales en inverse (scénarii F.1 et G.1 ; tableaux 3, 4 et 5) 
 
D’après l’inefficience des tests de modélisations sans contrainte, la première étape de la 
modélisation en approche inverse a été effectuée avec la contrainte de la présence à l’affleurement 
du Crétacé inférieur, discordant sur le socle du Bouclier Reguibat. D’autre part, nous avons 
également appliqué une contrainte de haute température anté-Crétacé. Celle-ci s’avère 
indispensable dans la mesure où ne pas l’utiliser empêche de déterminer la moindre solution stable 
dans les modélisations. Elle est justifiée par les âges AFT plutôt groupés et le plus souvent Crétacé 
inférieur ainsi que les âges AHe encore plus jeunes, ces deux indicateurs semblant pointer le fait que 
les échantillons étaient dans des conditions chaudes avant le Jurassique supérieur/Crétacé inférieur. 
Un autre élément concernant cette contrainte « chaude » provient des données de traces de fission 
sur zircon existantes sur le Nord du COA dans l’Anti-Atlas, impliquant que le Nord du COA était enfoui 
à des températures supérieures à 120°C avant le refroidissement Jurassique supérieur/Crétacé 
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inférieur (Sebti et al., 2009). Des données de cristallinité de l’illite démontrent également ceci (Ruiz 




Figure IV-3 : Histoires thermiques modélisées sans contraintes pour les groupes d’échantillons AOS et SC et l’échantillon 
TAS233. Aucune histoire unifiée ne peut être déduite de ces modélisations, excepté peut-être le cas de TAS233 modélisé 
avec le modèle de Flowers et al. (2009). La non-convergence des prédictions des deux modèles exclut aussi fortement de 
les considérer comme valides. Les données précises prédites par les modèles sont présentées dans les tableaux 3, 4 et 5. 
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 Nous avons mené deux sets de modélisations avec deux conditions différentes, en 
considérant (1) qu’un réchauffement a nécessairement ré-ouvert le système (U-Th-Sm)/He après 
l’arrivée à la surface des échantillons pendant le Crétacé inférieur. Il faut cependant noter que 
certains âges AHe sont supérieurs à 100 Ma (échantillons TAS) et impliquent donc que les 
températures atteintes pendant cette phase de réchauffement n’aient pas excédé la température 
maximale de réouverture totale du système (U-Th-Sm)/He (~100-110°C). Cette contrainte de 
réchauffement est utilisée dans le set n°2 de modélisation de cette phase initiale d’exploration ; (2) 
l’absence de réchauffement post-refroidissement Crétacé inférieur.  
Les figures IV-4 (en absence de réchauffement) et IV-5 (avec réchauffement) et les tableaux 
3, 4 et 5 présentent les résultats comparés de ces deux approches. L’introduction de contraintes 
permet déjà de proposer des histoires thermiques moins complexes, avec quelques premières 
similitudes qu’il est possible d’exploiter. Les prédictions sur les âges AHe sont meilleures (graphiques 
des tableaux 3, 4 et 5), surtout pour les échantillons SC et AOS.  Les histoires thermiques générées 
présentent davantage de similitudes, et même si elles n’offrent pas l’homogénéité attendue pour 
une zone cratonique, elles offrent déjà des points de comparaison. 
Dans un premier temps, sans contrainte de réchauffement (fig. IV-4), les groupes AOS et SC 
montrent une histoire plus complexe que le groupe TAS et TCH7. Les histoires thermiques 
modélisées pour AOS et SC sont définitivement moins bien résolues dans la mesure où l’inversion 
réalisée par QTQt a du mal à prendre en compte l’importante dispersion des données. Concernant 
AOS et SC, bien que géographiquement très proches, deux tendances se dégagent : (1) pour AOS, une 
histoire thermique avec un réchauffement des échantillons prolongé après le Crétacé inférieur suivi 
d’une exhumation brutale pendant le Néogène tandis que (2) pour SC, l’histoire est plus polyphasée, 
et montre la succession de deux épisodes de refroidissement après le Crétacé inférieur. Un même 
événement de refroidissement brutal caractérise le Néogène. En ce qui concerne TCH7 et le groupe 
TAS, les solutions sont stables, tant sur les valeurs de LogLikelihood que sur le nombre de points (T,t) 
des histoires thermiques. 
Dans le deuxième temps, l’introduction d’une contrainte de réchauffement après le Crétacé 
inférieur ne modifie pas significativement les valeurs de LogLikelihood (fig. IV-5). Cependant, elle 
permet une plus grande stabilité des solutions (voir les graphes sous les histoires thermiques, fig. IV-
5). C’est le cas pour les groupes AOS, en utilisant le modèle de Flowers et al. (2009) et SC, en utilisant 
le modèle de Gautheron et al. (2009). Cependant, même si les prédictions ne changent guère avec ou 
sans cette contrainte de réchauffement, les âges AHe les plus jeunes induisent dans toutes les 
histoires modélisées un réchauffement post-refroidissement Crétacé inférieur. La diversité des  
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histoires thermiques que j’ai pu identifier lors de cette phase d’exploration initiale est réinvestie dans 
la partie suivante, par une approche directe de modélisation. 
 
IV.1.A.3. Etape d’exploration directe 
 
 Sur quelques histoires thermiques ou tendances thermiques qui reviennent de façon 
régulière dans les modèles décrits précédemment, de nombreux tests ont été effectués en 
modélisation directe afin d’explorer manuellement l’impact de variations légères dans ces tendances 
thermiques et de déterminer la ou les histoires thermiques qui rendent le mieux compte des 
données TBT. L’étape de modélisation directe a surtout été effectuée sur les échantillons les plus 
complexes, à savoir les groupes AOS et SC, qui présentent la plus grande dispersion des données. 
 D’après les histoires thermiques diverses de l’étape précédente, 4 grandes tendances 
thermiques (HT1, HT2, HT3 et HT4 ; fig. IV-6) ont été testées pour évaluer leur adéquation aux 
données : 
- HT1 et HT4 sont similaires, et proposent un réchauffement post-refroidissement Crétacé 
inférieur jusqu’à 85°C, suivi d’un refroidissement à la transition Crétacé/Paléogène. Un 
dernier réchauffement survient au Paléogène (jusqu’à 80°C) avant un refroidissement 
Néogène. 
- HT2 diffère de HT1 et HT4 par l’absence du dernier cycle réchauffement/refroidissement, et 
subit un ultime refroidissement au Néogène, à partir de températures moins élevées que 
HT1 et HT4 (de 50°C). 
- HT3 subit le premier réchauffement post-refroidissement Crétacé inférieur, et reste à des 
températures supérieures à 80°C jusqu’au Néogène où un refroidissement intervient. 
Pour chacune de ces tendances, j’ai surtout veillé à la correspondance entre âges AHe (non corrigés 
de l’éjection) prédits et observés. Le fait de n’avoir pas surveillé étroitement les variations dans les 
âges AFT et moyennes de longueurs de trace prédits n’est pas particulièrement préjudiciable puisque 
la dernière étape de modélisation en inverse (donnant les résultats de la figure IV-11) a permis de 
vérifier la bonne adéquation de l’ensemble des données prédites face aux données observées. En 
effet, il est possible de considérer que l’information contenue dans la dispersion des âges AHe en 
fonction de l’eU peut être suffisante pour contraindre de façon fiable les histoires thermiques post-
Crétacé inférieur, ce qui a été vérifié par l’étape finale. Les prédictions sont présentées dans la figure 
IV-6. 
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L’analyse de ces résultats pointe la faiblesse d’au moins 2 scénarios sur les 4 testés. D’une 
part, le scénario HT3, qui envisage un réchauffement long ne prédit que des âges AHe jeunes, ce qui 
est relativement attendu, dans la mesure où le système (U-Th-Sm)/He est ré-ouvert suffisamment 
longtemps pour que l’intégralité du gaz ait diffusé. Les âges AHe les plus vieux n’atteignent ainsi que 
20-25 Ma au maximum pour les forts eU, coïncidant avec le refroidissement final au Néogène. La 
coïncidence est donc a priori bonne pour les apatites de faible eU, qui ont pu avoir été réchauffées 
par des événements récents, mais très mauvaises pour les eU supérieurs à 7-10 ppm. D’autre part, le 
scénario HT2 donne également lieu à de mauvaises prédictions, en produisant des âges AHe trop 
vieux par rapport aux données observées, et ce principalement pour les apatites à faible eU. Le fait 
que l’échantillon dans le cas de HT2 ne soit pas réchauffé pendant le Cénozoïque fait que dans ce 
dernier cas, le système (U-Th-Sm)/He n’est pas ré-ouvert, empêchant par là-même d’obtenir des 
âges AHe jeunes pour les apatites de faible eU. La modélisation surestime ainsi toujours les âges pour 
les apatites ayant un faible eU, bien que les apatites de fort eU semblent montrer des âges AHe en 
adéquation avec les données. Ceci conforte l’histoire anté-cénozoïque tout en suggérant un 
inévitable réchauffement pendant le Cénozoïque. 
Les histoires HT1 et HT4 testent ensuite l’existence d’un réchauffement pendant le 
Cénozoïque (Fig. IV-6). La dynamique du réchauffement est légèrement différente dans les deux cas 
et mène à des variations dans les prédictions. Ces deux tendances thermiques sont celles dont les 
prédictions permettent d’obtenir la meilleure adéquation en même temps pour les deux échantillons 
AOS et SC. 
De façon globale, HT1 et HT4 nécessitent donc, en plus de la contrainte Crétacé inférieur, 
d’utiliser (1) une contrainte de haute température à la fin du Crétacé inférieur (~110-90 Ma ; 70-
90°C) et (2) un retour vers des conditions de basse température juste après, pour atteindre 40-60°C 
vers 80-60 Ma. 
Ces tendances thermiques, ici sous la forme d’histoires discrétisées testées par l’approche 
directe, laissent encore une certaine place aux variations. Cette variabilité potentielle restante a été 
testée avec QTQt lors d’une dernière phase de modélisation inverse, comportant les contraintes 
déterminées précédemment. Les résultats de cette modélisation finale en inverse font l’objet de 
l’article n°1 présenté dans ce chapitre, dans la section IV.1.B. 
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IV.1.A.4. L’influence de la chimie des apatites 
 
 Les travaux de Gautheron et al. (2013) suggèrent que la chimie puisse clairement agir en 
provoquant une dispersion des données. Ces variations peuvent être prises en compte par l’usage du 
Dpar (Barbarand et al., 2003 ; Gautheron et al., 2013). Après les modélisations effectuées pendant la 
dernière phase en inverse, ont été obtenues des histoires thermiques moyennes, qui proposent la 
meilleure adéquation possible avec les données. Ces prédictions donnent des valeurs de 
LogLikelihood qui sont relativement plus faibles que celles obtenues pendant les phases 
d’exploration initiales. Seraient-elles moins bonnes ? Pour le vérifier, il faut revenir sur les limitations 
inhérentes à cette valeur de « LogLikelihood ». Celle-ci, comme je l’explique dans la section III.5.B 
(chapitre 3), prend en compte les écarts globaux des données par rapport aux prédictions. Ainsi pour 
une très large dispersion en âges AHe comme c’est le cas ici, trouver une tendance moyenne comme 
cela a été fait et décrit dans les sections précédentes, revient à gommer les variations individuelles 
de chacun des cristaux d’apatite, et nécessairement diminuer cette valeur puisque c’est une 
tendance « moyenne » qui est déterminée. La variabilité chimique des apatites peut alors être 
exploitée pour évaluer le rôle de la chimie dans ces variations. Pour ceci, nous avons considéré les 
écarts maximaux de Dpar pour chaque groupe d’échantillons (AOS, SC et TAS). En réutilisant l’histoire 
thermique moyenne obtenue pendant la phase finale d’inversion (fig. IV-11,-12), il est possible de 
modéliser par approche directe les prédictions d’âges AHe. Il devient ainsi possible de déterminer 
l’extension maximale de la dispersion des âges AHe en fonction de la variabilité chimique totale de 
l’échantillon. Cette dispersion maximale est décrite dans la figure IV-12 avec l’influence des tailles de 
cristaux également. La chimie produit suffisamment de dispersion et explique que la tendance des 
âges AHe ne s’aligne pas sur une courbe parfaite, mais au sein d’un fuseau de dispersion des âges qui 
peut s’expliquer par des variations de chimie. En conclusion, les valeurs de LogLikelihood assez 
mauvaises des modélisations finales en inverse s’expliquent par l’inaptitude de QTQt à prendre en 
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IV.1.B. Post-rift history of the eastern Central Atlantic passive margin: insights from the 
Saharan region of South Morocco (article n°1) 
 
 Cette section présente les données TBT (AFT et AHe) obtenues sur le domaine occidental du 
Bouclier Reguibat et leur interprétation. Ce travail a été resoumis après révision à Journal of 
Geophysical Research – Solid Earth le 2/02/2015. Les données supplémentaires sont présentées dans 
l’annexe 5. 
 
Rémi Leprêtre, Yves Missenard, Jocelyn Barbarand, Cécile Gautheron, Rosella Pinna-Jamme, UMR 
UPS-CNRS 8148 GEOPS, Université Paris-Sud, 91405, Orsay, France 




- South Moroccan passive margin has a polyphased Mesozoic-Cenozoic thermal history 
- An early post-rift event controls the topographic evolution of the margin 
- Lithospheric structure and rifting process control the early margin topography 
 
Abstract 
The passive margin of South Morocco is a low-elevated passive margin. It constitutes one of 
the oldest margins of the Atlantic Ocean, with an Early Jurassic break-up and little geological data are 
available concerning its post-rift reactivation so far. We investigated the post-rift thermal history of 
the onshore part of the margin with low-temperature thermochronology on apatite crystals. Fission 
track and (U-Th-Sm)/He ages we obtained are significantly younger than the break-up (~190 Ma). 
Fission track ages range from 107 ± 8 to 175 ± 16 Ma, with mean track lengths from 10.7 ± 0.3 to 12.5 
± 0.2 µm. (U-Th-Sm)/He ages range from 14 ± 1 to 185 ± 15 Ma. Using forward and inverse modeling, 
we demonstrate that the South Moroccan continental margin underwent a complex post-rift history 
with at least two burial and exhumation phases. The first exhumation event occurred during Late 
Jurassic/Early Cretaceous and we attribute this to mantle dynamics rather than to intrinsic rifting-
related processes such as flexural rebound. The second event, from Late Cretaceous to Early 
Paleogene, might record the onset of Africa/Europe convergence. During its early post-rift Mesozoic 
evolution, the whole Moroccan passive margin behaved in a similar way. The present day differences 
result from a segmentation of the margin domains due to the Africa/Europe convergence. Finally we 
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propose that varying retained strengths during rifting and also the specific crustal/lithospheric 
geometry of stretching explain the difference between the topographical expressions on the 
continental African margin compared to its American counterpart. 
 
Index terms: 1140, 8105, 8103 




Since the end of 1980s, numerous studies have shown that passive margins are not “passive” 
anymore in the sense that they are not just passive recipients of the rifting processes and can show 
post-rift motions. Vertical motions that clearly postdate the rifting have indeed been identified in 
many geological settings: Greenland [Johnson and Gallagher, 2000; Japsen et al., 2014; Bonow et al., 
2014], the eastern North Atlantic realm [Holford et al., 2009], Brasil [Harman et al., 1998; Cogné et 
al., 2012], eastern North America [Pazzaglia and Gardner, 1994], South Africa [Turner et al., 2008; 
Brown et al., 2002, 2014], Northwest Africa [Sahagian, 1988; Roberts and White, 2010; Beauvais and 
Chardon, 2013]. Almost all these studies were carried out on high-elevated passive margins. This link 
between high-elevated topography and post-rift motions specifically questions whether or not these 
motions can be responsible for the current high-topography of many passive margins [Japsen et al., 
2012]. 
Low-elevated passive margins have received little attention compared to high-elevated ones 
[Bishop, 2007]. In this study, we focus our attention on the low-elevated passive margin of South 
Morocco (Figure IV-7a,-8) which results from the break-up of the Central Atlantic Ocean during the 
Lower Jurassic at c.a. ~190 Ma [Labails et al., 2010]. Here, the Precambrian cratonic lithosphere of 
the WAC abuts the oceanic Atlantic lithosphere. This cratonic lithosphere is considered quite stable 
and it is unlikely that this lithosphere has undergone large amplitude motions. Nevertheless, there is 
indirect evidence of post-rift uplift of the margin. Together, the presence of forced regression prisms 
during the Early Cretaceous at the slope of the west African margin [Mitchum et al., 1977] and 
Cenomanian-Turonian marine deposits at relatively high elevations [Sahagian,1988] around the Anti-
Atlas and in the western Tindouf Basin (up to more than 1 km and 500 m high, respectively; Figure IV-
7b), which are far beyond the maximum eustatic amplitudes (± 100 m), suggest significant post-rift  




Figure IV-7 : (a) Geographical map the eastern Central Atlantic Ocean and Western Mediterranean. It locates the studied 
region (b), the Figure IV-15, and IV-9 topographic profiles along the passive margin of Morocco (presented in Figures IV-8 
and IV-15). (b) Geological map of the studied area. The bathymetry (isobaths are 500 m-spaced from the coast) is also 
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presented to see how the platform extends seaward. The hinge line represents the limit of crustal thinning due to the 
rifting (see seismic profile in Labails et al. [2009] for its specific position at the Dakhla latitude). For the rest of the 
margin, we used the hinge line as defined in von Rad et al. [1982]. The Mauritanides are a part of the basement of the 
Reguibat Shield. The shield was structured during the Panafrican orogeny [Villeneuve, 2008]. LT thermochronology 
results are incorporated and grouped as indicated in the text (section 3.2) with colored labels. n precises the number of 
thermochronological data i.e. the number of analyzed grains for AHe methodology and the number of samples for AFT 
methodology (see Annexes 2, 4 for details). TLDB: Tarfaya-Laayoune-Dakhla Basin. (c) Stratigraphical log of the onshore 
northern TLDB, after Ranke et al. [1982]. This is the most complete sedimentary succession, since the Late Cretaceous 
and maybe parts of the upper section of the Early Cretaceous are eroded south of 24°N. Colors are the same than used 
for (b). 1. Conglomerates and coarse detrital sediments; 2. Coarse to fine sandstones; 3. Shales with variable sandy 
proportion; 4. Shales and clays, sometimes interbedded with limestones; 5. Limestones. 
 
vertical motions of the onshore continental margin. This scattered evidence clearly indicates post-rift 
movements whose precise timing still has to be established in order to thoroughly understand the 
post-rift evolution of the margin. 
We thus led the first low-temperature thermochronology in this area, coupling fission-track 
and (U-Th)/He dating on apatite (AFT and AHe dating, respectively). These low-temperature 
thermochronometers have a 50-120°C temperature range sensitivity [Reiners et al., 2005] and allow 
modeling of the thermal history of the 3-4 km of the upper crust of the onshore basement of the 
margin using forward and inverse modeling. The combined interest of AFT and AHe methods allows 
us to determine more refined thermal histories than using one or the other method alone, though it 
is still not routinely used for the study of passive margins (see examples of combined use in Persano 
et al. [2002], Cogné et al. [2012]). Thermal histories with alternating cooling and heating phases are 
translated into a succession of exhumation and burial phases and coupled with the stratigraphical 
records to provide insight into the evolution of the margin. 
We propose the first comprehensive geological history in this domain, revealing a polyphased 
burial/exhumation history for the onshore margin basement. We conduct a comparison with the 
other segments of the Moroccan passive margin so as to ascertain the global evolution of this 
moderate to low-lying passive margin. Finally, we make a comparison between the Moroccan passive 
margin and its conjugate passive margin in Northeast America in order to question the mechanisms 
which caused the vertical motions. 
2. Geological setting 
The passive margin of the eastern Central Atlantic comprises the narrow Tarfaya-Laayoune-
Dakhla Basin, bounded to the East and South by the basement of the western Reguibat Shield (Figure 
IV-7b). The Reguibat Shield belongs to the West African Craton (WAC) [Ennih and Liegeois, 2008; 
Youbi et al., 2013], which dates from Archean to Early Proterozoic for the Reguibat Shield basement 
[Potrel, 1996; Montero et al., 2014]. In the past 600 Ma, this region has been involved in major 
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tectonic events during two orogenic cycles, the Panafrican and the Variscan ones, which set up the 
Mauritanides nappes (Villeneuve [2008]; Michard et al. [2010]; Figure IV-7b), and the subsequent 
rifting/break-up during the Atlantic opening, focusing on inherited weakened zones [Villeneuve and 
Marcaillou, 2013]. The Reguibat Shield is also bounded by Precambrian and Paleozoic basins on its 
southern and northern borders (Taoudeni and Tindouf basins respectively). 
 
Figure IV-8 : Cross-section of the onshore margin (profile 1 on Figure IV-7a) with geographical distribution of the 
thermochronological data (AFT and corrected AHe ages). Same legend than in Figure IV-7 for each sample. The locations 
of the various sampling sites are projected along a section perpendicular to the coast. The fission tracks lengths data are 
given for three representative samples TAS233, SC12 and AOS5 given they provided sufficient lengths to measure. Other 
samples from SC and AOS groups show similar length distributions, whereas we did not use length distribution for TCH7 
as it carried too few (n = 37). Light grey lines show the maximum variation in elevation within 50 km from the main cross-
section (black line). 
The Tarfaya-Laayoune-Dakhla Basin (TLDB; Figure IV-7b,c) is a NE-SW oriented basin, 
resulting from the opening of the Central Atlantic. The timing of the Central Atlantic Ocean opening 
has recently been revised by Labails et al. [2010] who estimate the age of the break-up in the Late 
Sinemurian (190 Ma). The margin represents a 100-km wide thinned domain, the crust thickness 
evolving from 27 km to 7 km [Klingelhoefer et al., 2009]. This stretched domain is filled by more than 
10 km of sediments (maximum of 14 km) from Triassic to the present day [Ranke et al., 1982], and 
the sedimentary infill thins eastward up to its disappearance on the western Reguibat Shield 
basement (Figure IV-7b). Its stratigraphy and geometry are known from the various drills from oil 
exploration [AUXINI, 1969] and a few seismic sections [Mitchum et al., 1977; El Khatib, 1995; 
Davison, 2005; Hafid et al., 2008; Labails et al., 2009], Deep Sea Drilling Project reports (139, 369, 
197) and field studies [Choubert et al., 1966; Martinis and Visintin, 1966; Ratschiller, 1968]. 
The Mesozoic-Cenozoic regional stratigraphy of the onshore and offshore parts of the TLDB 
has been summarized by Ranke et al. [1982]. The onshore stratigraphy is presented in Figure IV-7c. 
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Triassic formations (sandstones, conglomerates, volcanic rocks and evaporites) lie unconformably on 
the basement. Directly above it, the Jurassic shows the build-up of a large carbonate platform, 
mostly during the Middle-Late Jurassic/Berriasian. An abrupt change is recorded at the beginning of 
the Early Cretaceous (Neocomian-Barremian), with deposition of detrital formations. Huge volume of 
continental clastics in the Early Cretaceous marked the drowning of the platform and the formation 
of immense prograding deltas at the latitude of TanTan/Tarfaya and Boujdour [Ratschiller, 1968; 
Ranke et al., 1982]. The Lower Cretaceous formations lie unconformably on top of the older ones and 
even on the basement in the East (Figure IV-7b). Marine conditions resume in Aptian-Albian times 
with the deposition of carbonate beds [Martinis and Visintin, 1966], and, in the offshore domain, the 
landward migration of detrital facies [Einsele and von Rad, 1979]. The thickness of the Aptian-Albian 
formations is variable and can reach at least 1 km, even close to the Reguibat Shield [AUXINI, 1969]. 
The high-stand sea level at the beginning of the Late Cretaceous (Cenomanian-Turonian) is well 
expressed, in the northern TLDB, with the deposition of unconformable black shale and carbonates in 
a context of increasing water-depths [Sachse et al., 2011]. Erosion has recently erased a large part of 
the traces of the Late Cretaceous in the offshore northern TLDB [Ranke et al., 1982]. The early terms 
of Paleogene are still marine, but representative of shallower depths, and in some places show 
clastics (e.g. in the Tarfaya sub-basin). The generalized decreasing sea-level leads to the deposition of 
Eocene clastics. Paleocene and Eocene formations lie unconformably on the Late Cretaceous in the 
north of the basin, and on the Early Cretaceous south of Boujdour. There is no Oligocene formation 
in the onshore domain of the TLDB. Neogene deposits are scarce and thin on the onshore TLDB 
[Ranke et al., 1982], except in a small basin near Laayoune, where marine deposits reach 1000 m. 
3.Methodology  
3.1.Sampling 
Sampling perpendicular to the margin has been taken following the road that goes across the 
Reguibat Shield, toward the Aousserd syenite (Figures IV-7,-8). Eleven samples were collected from 
the basement: three of them come from the 2.5 Ga Aousserd syenite (Bea et al. [2013]; AOS 
samples), five samples come from the metamorphic Mauritanides (SC samples), that reworked 
Panafrican rocks [Michard et al., 2010], one from the Tichla gabbro massif (south of the 
Mauritanides, probably Archean in age; TCH7 sample) and the two last are gneisses from the Tasiast 
basement formations, Mauritania (2.8 Ga, Chardon [1997]; TAS samples). Detrital Cretaceous 
formations of the southern TLDB have been sampled but did not yield any apatites for AFT and AHe 
analysis. 
 




Low-temperature (LT) thermochronology with AFT and AHe dating was carried out at the 
GEOPS laboratory (Université Paris Sud-11, Orsay, France). Samples were crushed, sieved, and 
apatite crystals were separated with heavy liquors/magnetic separation and hand-picking. Ten 
samples with sufficient apatite have been selected for the AFT methodology. Within these, nine 
samples allowed AHe dating. 
AFT dating was carried out using the external detector method [Gleadow and Duddy, 1981]. 
We used the central age method [Galbraith and Laslett, 1993] with a zeta [Hurford and Green, 1983] 
of 368 ± 10 (R. Leprêtre) determined with a CN5 glass dosimeter and Durango/Fish Canyon apatite 
standards [Hurford, 1990]. Spontaneous tracks were revealed by etching in 5M HN03 for 20 seconds 
at 20±1°C. Dpar were also measured to check the chemical control on fission-track annealing 
[Barbarand et al., 2003]. Horizontal confined track-lengths were measured using a LEICA light 
microscope with a x1000 magnification, and a digitizing tablet linked via a drawing tube to the 
microscope. AFT ages and lengths are given in Table 6 and Figures IV-8,-9 and S1. 
 
Figure IV-9 : Mean Track Length (MTL) vs. Apatite Fission Track (AFT) ages plot, with standard deviation. We included all 
existing fission track data for the western Reguibat Shield (this study, same legend than Figure IV-7), the western Anti-
Atlas [Ruiz et al., 2011; Sebti, 2011], and the Moroccan Meseta [Ghorbal et al., 2008; Saddiqi et al., 2009]. All data group 
within 100-200 Ma and 10-13 µm, suggesting a potential similar post-rift history for the whole margin. 
AHe analysis was carried out on euhedral inclusion-free apatite crystals with a minimum of 
three replicates for each sample. Crystal dimensions and geometry were measured along the three 
axes and placed into a platinum basket. Ejection factors and sphere equivalent radius were 
determined using the Monte Carlo simulation from Ketcham et al. [2011]. More details on He, U, Th 
and Sm content determination can been found in Gautheron et al. [2013]. The analysis was 
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calibrated using internal and external age standards. Mean AHe ages of 16.6±1.1 Ma and 31.8±0.5 
Ma have been measured for the Limberg tuff and Durango yellow apatite, which are in agreement 
with literature data (i.e. 16.8±1.1 Ma from Kraml et al. [2006] and 31.4±0.2 Ma from McDowell et al. 
[2005]). The error on the AHe age at 1σ is estimated to be a maximum of 8% reflecting uncertainty in 
the ejection factor (FT) correction and standard dispersion. The final He, U-Th-Sm content and AHe 
age are reported in Table 7. 
Scatter in AHe ages demonstrates the difference of closure temperature [Dodson, 1973] for 
each grain. Each apatite grain for a particular thermal history and crystal size is characterized by a 
different closure temperature, as the He diffusion coefficient evolved with the damage fraction 
[Chaumont et al., 2002; Shuster et al., 2006; Shuster and Farley, 2009]. This behavior has been 
incorporated into two predictive models, in which the radiation damage annealing is considered to 
follow annealing kinetics similar to fission-tracks [Ketcham et al., 2007; Gautheron et al., 2009; 
Flowers et al., 2009]. The observable variation in eU for various replicates (Figures IV-10, S2) for the 
same sample is useful as it can monitor different closure temperatures (as fission-track length 
repartition) and is used to better constrain the thermal history (Figures IV-10, S2). In addition, apatite 
grain chemistry impacts the damage-annealing rate and the AHe ages [Gautheron et al., 2013], as 
well as the broken crystal shapes [Brown et al., 2013]. The influence of chemistry has also been 












Figure IV-10 : Plot of AHe ((U-Th-Sm)/He) ages vs. eU (effective uranium content). Each sample group shows a 
rough correlation: the more the eU increases, the more the spread grows. Legends for different samples are 
the same as in Figure IV-7. 
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Table 6: AFT results. ρ – density of tracks with s and i – spontaneous and induced densities in apatites and the mica detector; d – tracks density of the neutron glass monitor (CN5); for ρs, 
ρi,ρd, are written in italics the number of counted tracks. Densities are expressed in 105t/cm2. MTL – mean track length. Values in bracket for central age and MTL are, respectively, the 
number of single-grain ages and the number of lengths measured. 1σ is the standard deviation. Dpar corresponds to a kinetic factor determined for each sample [Barbarand et al., 2003]. 
neph. syen.: nephelinic syenite. 
Sample Rock-type Location 
Elevation 
(m) 
ρs                         
(106 tr/cm²) 
ρi                               
(106 tr/cm²) 




P (χ²) % U (ppm) 


















































































































Age c. (Ma)* 
             AOS3A 188-113-100 57.7 4.14 0.78 379656 30 40 403 1.35 43 74 95 ± 8 
AOS3B 113-100-100 48.3 2.56 0.78 368565 30 48 167 1.62 42 72 92 ± 7 
AOS3C 188-113-100 58.4 5.02 0.80 168336 28 29 318 1.04 37 38 47 ± 4 
AOS3E 138-113-108 55 3.82 0.80 317447 50 32 391 0.63 61 43 54 ± 4 
             AOS5A 88-138-138 54.4 3.77 0.84 17656 9 8 125 0.80 12 12 14 ± 1 
AOS5D 188-88-88 48.7 2.8 0.74 59630 18 16 263 0.94 24 21 29 ± 2 
AOS5F 125-100-113 48.2 2.27 0.75 175595 29 24 195 0.82 37 39 52 ± 4 
             AOS2A 200-113-100 58.6 4.48 0.78 252824 31 12 400 0.39 37 56 72 ± 6 
AOS2B 213-113-131 62.7 6.65 0.81 219641 23 16 105 0.71 28 65 81 ± 6 
AOS2C 113-100-88 47 2.35 0.78 47198 15 12 152 0.79 19 21 27 ± 2 
AOS2D 113-88-88 43.8 1.96 0.76 77464 20 31 179 1.51 29 22 29 ± 2 
             TCH7A 100-106-125 49.4 2.8 0.80 194361 59 35 179 0.59 69 23 29 ± 2 
TCH7B 213-138-113 68.7 8.03 0.83 137470 19 23 339 1.23 28 41 50 ± 4 
TCH7C 188-125-113 63.6 6.25 0.82 318644 43 11 229 0.26 48 55 67 ± 5 
TCH7D 150-131-150 64.6 6.31 0.84 106664 13 9 267 0.66 18 50 59 ± 5 
             SC5A 150-88-88 46.9 2.61 0.76 209790 21 5 83 0.26 23 77 101 ± 8 
SC5C 163-113-100 56.6 4.35 0.80 26664 6 6 16 0.95 8 28 35 ± 3 
SC5D 213-113-100 59.9 5.69 0.80 214047 27 11 15 0.39 30 60 75 ± 6 
             SC9B 188-113-113 59.9 5.4 0.81 59285 7 12 271 1.72 12 42 52 ± 4 
SC9D 150-75-75 41.4 1.92 0.72 282683 27 37 274 1.39 38 62 86 ± 7 
SC9E 125-88-100 45.8 2.35 0.76 606341 52 66 401 1.27 71 71 93 ± 7 
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SC11C 138-100-94 50.3 3.01 0.78 18224 5 4 284 0.85 8 19 24 ± 2 
SC11D 181-138-125 68 7.34 0.84 92904 7 14 228 1.84 12 62 74 ± 6 
SC11E 138-113-113 53.2 2.98 0.78 157370 11 25 103 2.22 18 71 92 ± 7 
SC11F 188-138-125 66.7 5.97 0.82 47093 8 3 266 0.36 11 35 43 ± 3 
             SC12A 100-85-85 41.6 1.65 0.75 108424 10 13 232 1.39 15 61 82 ± 7 
SC12D 175-125-125 64 6.22 0.83 180770 19 9 241 0.49 23 64 78 ± 6 
SC12G 138-100-100 49.5 2.44 0.75 222395 22 13 141 0.58 26 48 63 ± 5 
SC12F 138-113-100 52.3 2.8 0.77 151382 25 26 360 1.04 34 55 71 ± 6 
             SC15A 125-138-113 59.7 4.73 0.83 141644 11 16 382 1.54 18 67 80 ± 6 
SC15B 163-113-113 56.5 3.7 0.78 16791 4 9 126 2.41 7 21 27 ± 2 
SC15F 138-100-88 48.3 2.27 0.75 50901 6 20 90 3.52 11 39 52 ± 4 
SC15G 113-131-113 56.5 3.99 0.83 234089 25 24 340 0.93 34 57 69 ± 6 
             TAS233-B 88-138-113 52.5 3.31 0.83 87654 9 3 13 0.29 10 74 89 ± 7 
TAS233-F 150-113-100 55.5 4.01 0.80 163092 36 13 9 0.36 39 35 43 ± 3 
TAS233-H 125-100-88 49.3 1.4 0.69 263063 27 7 31 0.27 29 75 111 ± 9 
TAS233-D 138-125-113 58.8 4.58 0.82 55323 6 2 14 0.30 7 65 79 ± 6 
TAS233-G 125-100-100 49.7 2.85 0.79 127885 13 3 12 0.25 14 77 98 ± 8 
             TAS29A 188-138-125 5.97 5.97 0.82 168828 14 5 12 0.38 15 90 111 ± 9 
TAS29B 88-138-150 2 2,00 0.77 238976 16 17 28 1.06 20 98 127 ± 10 
TAS29C 138-100-113 2.57 2.57 0.76 196140 20 5 10 0.25 21 78 102 ± 8 
TAS29D 163-125-138 3.14 3.14 0.75 196541 11 4 13 0.36 12 138 185 ± 15 
TAS29E 163-188-138 7.22 7.22 0.84 57789 7 2 7 0.26 8 62 74 ± 6 
Table 7: Rs (sphere equivalent radius) and FT(ejection factor) have been calculated using the developed procedure of Gautheron and Tassan-Got [2010] and Ketcham et al. [2011]. *(U-Th-
Sm)/He age corrected from alpha-ejection with the FT. **Crystal dimensions. H: height of the prism; W and L: width and length, respectively, for the base of the prism. The width crosses 
the prism from two opposite angles and the length crosses the prism from two opposite faces. L and W are perpendicular. 
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Despite similar AFT and AHe data (Tables 6, 7; Figure IV-8) and geographical proximity 
(Figures IV-7b,-8), we grouped the individual samples of the Aousserd area to make two groups, AOS 
and SC. It is explained by the lithological differences between SC and AOS samples and the different 
AHe age-eU correlations (Figures IV-10, S2). In the following thermal models, we use these two 
“grouped” samples instead of the individual ones for the samples from the northern Aousserd area. 
 
3.3. Thermal modeling 
 For our purposes, we used two modeling software tools: HeFTy [Ketcham et al., 2005] and 
QTQt [Gallagher, 2012]. We used QTQt software for the main modeling process. QTQt works with a 
probabilistic Bayesian approach for inverse modeling. It samples numerous thermal histories and 
among them builds a population of models selected according to the degree of agreement between 
data and model- this is the burn-in phase. It then proceeds with inverse modeling, which is called the 
post burn-in phase. For each phase, the user can choose the number of iterations, depending on the 
complexity of its own dataset. QTQt takes into account the more recent annealing model for fission-
tracks in apatite [Ketcham et al., 2007], the two radiation damages annealing models of Gautheron et 
al. [2009] and Flowers et al. [2009] and incorporates a chemical proxy, either the Dpar or the chlorine 
content. Also, QTQt cannot take into account the individual crystal chemical variations and only 
handles a mean chemical value for all replicates. In QTQt, the fit between the data and the model is 
defined by the Log Likelihood (details are given in Gallagher [2012]) which gives a global value to 
estimate the fit of predicted data against the observed ones: the higher the Log Likelihood value, the 
better the solution is. Besides, the likelihood of a solution must be carefully checked through the 
stability of the solution. 
 The HeFTy software (which only uses the Flowers et al. [2009] kinetics) and a homemade 
diffusion code program (for the Gautheron et al. [2009] kinetics) were also used to monitor the 
apatites chemistry and size influence (see section 3.4; Figures IV-11d,-12d,-13d) through forward 
modeling. Both HeFTy software and our homemade diffusion code program can take into account 
the size of the apatite but also the chemistry through the use of rmr0 [Ketcham et al., 2007]. 
 
3.4. Strategy for thermal modeling 
A three step modeling procedure has been carried out using inverse and forward modeling 
with QTQt software [Gallagher, 2012]. This procedure is detailed in the supporting data (Annex5). 
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First, an exploratory inverse modeling was carried out in order to explore the (T,t) space and 
search for likely common thermal histories between samples (Figure S3; Tables S1, S2, S3; Text S1). 
The QTQt software was run without (T,t) constraints but was unable to yield stable solutions. 
Consequently, we used two conditions to narrow the (T,t) space to explore: (1) a stratigraphical 
constraint given by Lower Cretaceous units lying unconformably on the Reguibat basement less than 
100 km from the samples (Figure IV-7a; see Wissmann [1989] for the southern area), indicating that 
they were close to or at the surface at that time; (2) a data-dependent result, i.e. the fact that AFT 
ages are bracketed between 107-175 Ma plus their length distributions and MTLs, implying that 
samples must have been at temperatures higher than 110°C before 200 Ma (Figure S4). Otherwise 
we would expect more scattered and older AFT ages and different track length distributions. 
Considering these two facts, we ran inverse modelings which were also not able to give very stable 
solutions (Figures S5, S6). 
Second, representative thermal histories obtained through this first modeling step were 
tested through forward modeling so as to refine and restrain the possible thermal paths (Figure S7; 
Text S2; Tables S4, S5). The resulting selected thermal paths indicate the best probable thermal 
paths. 
Lastly, final inverse modelings, incorporating the results of the previous tests, were run to 
investigate the degree of freedom left to the model for a better fit to the data (Figures 5, 6, 7, S8, S9, 
S10). For each sample, we present in Figures IV-11,-12 and -13 the final thermal modelings resulting 
from the use of the Gautheron et al. [2009] kinetics. Nevertheless, both radiation damage and 
annealing models were run and gave comparable results (see Figures S8, S9, S10 for final modelings 
with the Flowers et al., [2009] kinetics). 
In addition to these modelings, forward modeling with HeFTy and a homemade diffusion 
code (for the Gautheron et al. [2009] kinetics) were used in order to explain the scatter in AHe data. 
Given the final thermal histories (Figures IV-11a,-12a,-13a) we obtained, we processed these in 
forward modeling, varying the grain size and the chemistry to assess their primary roles on the 
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AFT ages range from 107 ± 8 to 175 ± 16 Ma, with mean track length ranging from 11.8 ± 0.19 
µm to 12.5 ± 0.18 µm (Table 6). Overall, AFT ages are quite homogenous, around 130-140 Ma 
(Figures IV-8,-9). Mean Track Lengths (MTLs) are quite uniformly distributed within the studied 
region (Figures IV-8,-9). The distribution of lengths shows a mean centered around 12 µm, with a 
significant standard deviation of ~1.8 µm (Figure S1). The difference between AFT ages and 
crystallization ages shows that these were reset (T > 110°C) and underwent significant time residence 
in the partial annealing zone (60-110°C). One peculiar observation is that all our AFT ages are 
younger than the rifting (Figure IV-9). This does not preclude the existence of an exhumation at the 
time of the rifting but implies younger steps of cooling whose amplitude would have bleached this 
first exhumation phase. 
AHe ages corrected from the alpha-ejection range from 14 ± 1 Ma to 185 ± 10 Ma. A 
minimum of 3 replicates has been analyzed per sample (Table 7). AHe ages show a large scatter from 
significantly younger to comparable ages than the AFT ones (Figure IV-8). eU contents also display a 
wide range from 7 to 71 ppm. For the AOS and SC samples (Figure IV-7b), very young AHe ages 
(younger or close to ~20 Ma) record a final pulse of recent cooling. AHe ages have been plotted 
against eU content for each group of samples (Figures IV-10, S2). A positive correlation exists when 
samples are grouped regionally (SC and AOS in the North; TAS samples in the South; Figures IV-7b,-9, 
S2). The AHe replicates of one single sample, TCH7, do not exhibit a clear correlation and their AHe 
ages are no younger than ~29 Ma. Overall, the southern TAS samples show AHe age ranges that are 
older than northern AOS and SC samples (74-127 Ma against 24-101 Ma, respectively). 
4.2. Final inverse modelings 
After the modeling procedure described in section 3.4., Figures IV-11,-12 and -13 summarize 
the main results of the modeling for three cases (SC and AOS grouped samples and TAS233 which is 
similar to TAS29; Table 7). For all samples, we ran QTQt with 10,000 iterations for the burn-in phase. 
Given the complexity of AOS and SC datasets, 150,000 iterations were run for the post-burn-in phase, 
whereas only 100,000 iterations were run for TAS233 sample which is less complex. 




Figure IV-11 : Final modeling for SC sample. It was processed through the Gautheron et al. [2009] code for the radiation 
damage and annealing. (a) Thermal history. Black box indicates the stratigraphical constraint of the Early Cretaceous. 
Max. Like: Maximum Likelihood model. (b) Predicted AHe ages against observed AHe ages. (c) Predicted lengths 
distribution (grey and red curves), Mean Track Length (MTL) and Dpar (Kin) against the observed ones. FTA: Fission Track 
Age; O: Observed; P: Predicted; LL: Log Likelihood. (d) Predicted AHe-eU relationships for the thermal history of the 
expected model (black line in (a)) given the rmr0 and the grain size ranges. 
Two types of thermal history have been found. The southern group (TAS233; Figure IV-13a, 
S10) shows a polyphased history with two cooling events, whereas northern groups show the same 
events plus a third recent cooling event (Figures IV-11a,-12a, S8, S9). We present for each group the 
thermal history obtained with the Gautheron et al. [2009] radiation damage and annealing model 
(for the thermal modelings with Flowers et al. [2009] kinetics, see Figures S8, S9, S10). Overall, the 
same cooling trends (1) from 200 Ma to the Early Cretaceous (60-80°C in 70 Ma) and (2) from the 
base of the Late Cretaceous (~95Ma) to the early Paleogene (30-40°C in 35 Ma), can be observed in 
all thermal paths, with very similar magnitudes and rate of cooling. After this, two different types of 
thermal histories affect the margin with a slow cooling for the southern region (from 40 to 20°C 
during the Cenozoic) and a renewed burial followed by recent denudation for the northern region 
(exhumation from the Miocene at 70-80°C to the present at ~20°C). This last event explains the larger 
dispersion of AHe ages for the samples of the northern area, compared to the southern one, since 
they show corrected AHe ages younger than 70 Ma (Table 7). 















Figure IV-13 : Final modeling for TAS233 sample. Legend is the same than Figure IV-11. 
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The comparison between predicted and measured data shows Log Likelihood values ranging 
between -2520 and -501 (LL in Figures IV-11c,-12c,-13c, S8, S9, S10). The stability of the solutions has 
been assessed and only modelings with the more stable solutions are presented here (Figure S11). 
Very negative values of Log Likelihood have been found when AHe age replicates were the most 
scattered (for AOS and SC samples) whereas they prove to be fairly good for the TAS233 sample. This 
scatter in AOS and SC datasets also generates instabilities in the solutions (Figure S11). 
 
4.3. Dispersion within LT thermochronology datasets 
Given the final thermal histories of each sample (Figures IV-11a,-12a,-13a, S8, S9, S10) and 
knowing the range of eU, we can then determine the theoretical expected AHe age variations 
[Flowers et al., 2009; Gautheron et al., 2009]. This has been done in Figures IV-11d,-12d and -13d, 
considering the size range and the chemistry variability of the apatites (Table 7). The range of Dpar 
values of the AFT samples (Annex 2) was used as the proxy for estimating the variation of chemistries 
within each sample and incorporated into the AHe age predictions of Figure IV-11d,-12d and -13d 
(converted into rmr0, according to Ketcham et al. [2007]). The mean thermal histories obtained with 
the final inverse modelings were then treated in forward modeling, varying the rmr0 and the range 
size. The mean thermal histories obtained through the use of the Gautheron et al. [2009] kinetics 
were processed with a homemade diffusion code program (Figures IV-11d,-12d,-13d). The same is 
presented for the Flowers et al. [2009] kinetics using the HeFTy software (Figures S8, S9, S10) with 
comparable results. 
 Except for a few points in each sample and a less good reproduction for the AOS sample, 
taking into account both the chemistry and the apatite size enables us to reproduce the scatter range 
for the AOS and SC samples (Figures IV-11d,-12d,-13d, S8, S9, S10). The combination of both 
parameters shows ranges of dispersion of between a few degrees to more than 30°C. The “simpler” 
thermal history of the TAS233 sample together with restricted chemistry variations makes the 
dispersion of its AHe ages comparatively less than for the two others (Figures IV-13d, S10). Also, the 
mean thermal histories, given the range of eU values, were used to estimate the closure temperature 
according to the formulation of Flowers et al. [2009] (Figure S12). It shows that samples from the 
northern area have a 55-120°C closure temperature range whereas those from the southern area 
display a more limited 55-85°C range, related to their simpler thermal history. 
 
 




5.1. Post-rift evolution of the south Moroccan margin 
5.1.1. Late Jurassic and Early Cretaceous cooling 
All thermal histories are characterized by a cooling signal recorded from the Early-Late 
Jurassic until mid-Early Cretaceous (Figures IV-11a,-12a,-13a), from temperatures higher than 110°C 
(at ~200 Ma) to 30-40°C in ~ 70 Ma. These temperatures higher than 110°C before 200 Ma may be 
explained by either the presence of basement or sedimentary rocks on top of the now outcropping 
rocks or a higher heat flow, or both. 
A major heat pulse must have occurred at the Triassic-Jurassic boundary, with the setting of 
the Central Atlantic Magmatic Province (CAMP) [Marzoli et al., 1999; Verati et al., 2005]. This 
magmatic province extended over Northeast America, the WAC and the northeast of South America. 
Brown et al. [1994] studied the influence of the Karoo volcanism on the thermal record of the Karoo 
basin. They showed an important thermal impact of the volcanism for the 5 first km of the upper 
crust in the case of significant thicknesses of intrusive and/or extrusive igneous rocks. Until now, no 
igneous rocks from the CAMP have been discovered on the Reguibat Shield basement and a thick 
basaltic layer covering the northern craton at that time is unlikely. The CAMP is thus thought to have 
poorly influenced the thermal record showed by our thermal history at the sample locations. 
Furthermore, samples are located quite far from the stretched crust (more than 150 km; Figure IV-8). 
In the case of the margin behaving like the northern section in the Meseta (see Figure IV-15 for 
location; Maillard et al. [2006]) i.e. with a simple shear model, the African plate being the upper one, 
existing thermomechanical models predict significant thermal heat flow anomalies in a very narrow 
zone restricted to the stretched crust [Voorhoeve and Houseman, 1988; Issler et al., 1989]. Finally, 
given their location at more than 150 km from the hinge line, is it unlikely for our samples to have 
undergone significant heating effects of both the CAMP event and the thermal effects linked to the 
rifting between 200 and 190 Ma. 
The South Moroccan passive margin then recorded a minimum 70-80°C cooling after our 
modeling results which suggests that denudation is the main cause of the recorded cooling at that 
time. No estimates of the paleogeotherm for the Moroccan passive margin have been published. 
Nevertheless, from Sehrt [2014], we can derive rough estimates of this paleogeotherm for the 
southern Anti-Atlas (location on Figure IV-15). For the Early Cretaceous, the mean paleogeotherm is 
48 ± 25°C.km-1 whereas it seems to decrease afterwards, to 40 ± 28 °C.km-1 in the Late Cretaceous 
until present values around 30-35°C.km-1. Given a rough range of 30 to 50°C.km-1 for the 
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paleogeotherm, we can derive denudation rates of 12-29 m.Ma-1 and total denudation minimum 
estimates from 0.8 to 2 km (with a 70°C cooling during 70 Ma). 
As already suggested by Leprêtre et al. [2013] for the central Reguibat Shield, the basement 
could have been buried under a significant but now eroded Paleozoic cover (~ 1-2 km of Paleozoic 
sedimentary cover in the central Reguibat Shield). This does not exclude a contribution from the 
Proterozoic basement in the western Reguibat Shield. Two huge deltas developed in the TLDB during 
the Early Cretaceous, at the latitude of TanTan and Boujdour [AUXINI, 1969; Mitchum et al., 1977; 
Ranke et al., 1982; AbouAli et al., 2004]. They show a prograding trend bypassing the edge of the 
Jurassic paleoshelf, with a typical forced regression prism in the TanTan delta [Mitchum et al., 1977]. 
This trend is confirmed at the latitude of Dakhla, by the seismic profiles of Labails et al. [2009], where 
a bypass also occurred. The importance of the denudation is demonstrated by (1) the abundant 
material feeding immense prograding deltaic systems [AUXINI, 1969; Ranke et al., 1982] and (2) the 
nature of this material which mainly comes from the Paleozoic cover [Martinis and Visintin, 1966] 
and the cratonic basement [Einsele and von Rad, 1979; Ali et al., 2014a] (Figure IV-14a). All these 
observations, plus the detrital/coarse nature of the sediments, are well explained by the amplitude 
and duration of the cooling trend that affects the margin. 
The infill of the TLDB at that time could also be partly sourced in the Anti-Atlas as suggested 
by the existing LT thermochronology results [Ruiz et al., 2011; Sebti, 2011]. A recent provenance 
study in the northern TLDB negatively concludes on this issue [Ali et al., 2014a], whereas field 
observations in the Lower Cretaceous formations in the northern TLDB show the deposition of Anti-
Atlas materials [Martinis and Visintin, 1966; Rjimati, E.C., pers. comm.]. 
5.1.2. Mid-Early Cretaceous to Late Cretaceous re-heating 
After the surface conditions of the Early Cretaceous, our thermal histories record a 30-40°C 
re-heating from the Aptian to the Turonian, within 30-40 Ma (Figures IV-11,-12,-13). There is no 
evidence at that time of any important magmatic event that could account for this re-heating 
[Guiraud et al., 2005]. We thus interpret the heating that happened to be the result of a kilometric-
scale burial generated by an active subsidence from the end of the Neocomian to the Cenomanian-
Turonian times. This active subsidence occurred at quite low rates of ~15-43 m.Ma-1 (for 30-50°C/km-
1 end-members geotherms, a 30-40°C total heating and a 30-40 Ma duration). 
In Aptian-Albian times, an important transgression took place [Martinis and Visintin, 1966], 
followed by the Cenomanian-Turonian maximum sea-level high stand [Miller et al., 2005]. In this 
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peculiar context, the active subsidence led to the deposition of shallow marine carbonates during 
Aptian-Albian times that can reach a km-thick cover [Martinis and Visintin, 1966; AUXINI, 1969].  
 
Figure IV-14 : Schematic evolution of the South Moroccan Passive Margin during Mesozoic-Cenozoic times, based on our 
thermochronology results and published data on the western Anti-Atlas [Ruiz et al., 2011; Sebti, 2011]. For each step, 
thermal modeling of the northern samples (SC and AOS) is presented in solid black line, and for Tertiary times, we added 
the case of the southern samples (TAS) with a dotted black line. (a) Berriasian-Valanginian evolution. (b) Aptian/Albian 
to early Late Cretaceous evolution. (c) Two steps of time: 1-early Late Cretaceous to Early Paleogene and 2-Early 
Paleogene to Eocene/Oligocene transition. (d) Neogene evolution. 
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Then, the TLDB underwent extensive shallow marine carbonate to deep-marine sediments 
deposition during Cenomanian-Coniacian times in its northern part [Ranke et al., 1982]. This cover is 
eroded, south of 24°N (Figure IV-7b). Average thickness where it has not been eroded can reach 200-
300 m between Laayoune and Boujdour [AUXINI, 1969; Ranke et al., 1982]. The original thickness 
might be thicker since the top of the formation often shows an erosional unconformity with the 
overlying detrital early Paleogene [von Rad and Wissmann, 1982]. Our results prove that this Aptian 
to Turonian cover should have also existed landward (Figure IV-14b). 
 
5.1.3. Cooling at the beginning of the Late Cretaceous  
The observed ~30°C cooling during the Late Cretaceous had lasted for 30-35 Ma (Figures IV-
11,-12,-13). With two end-member paleogeotherms ranging between 30 and 50°C.km-1, we expect 
denudation rates ranging from 20 to 40 m.Ma-1. Since we have no record of the Late Cretaceous in 
the onshore southern TLDB, we cannot directly correlate what happens inland with the offshore 
record. Our theory is that the majority of the Early Cretaceous sequence plus some early Late 
Cretaceous formations have been removed from the Reguibat Shield basement. 
West Africa witnessed important geodynamic events during the mid-Cretaceous transition. A 
kinematic study of Rosenbaum et al. [2002] showed that the onset of the convergence between 
Africa and Europe occurred between 120 and 83 Ma. The opening of the South Atlantic Ocean occurs 
during Aptian-Albian times [Moulin et al., 2010] and continues afterwards northward. This opening is 
responsible for the propagation of intra-continental rifts from the apex of the South Atlantic in the 
Gulf of Guinea landward, which followed the Panafrican suture east of the WAC [Guiraud and Morin, 
1992]. At the same time, the anti-clockwise rotation of Northeast Africa led to: (1) episodes of rifting 
south of the Hoggar [Bosworth, 1992; Browne and Fairhead, 1983] and (2) compression north of it. 
These northern compressive events are known as the Austrian phase [Boudjema, 1987], and set N/S 
structures, parallel to the N/S fault zones of the Panafrican suture. 
The deformations linked to the Austrian events are closely localized around the Panafrican 
suture [Boudjema, 1987] and it is unlikely that they left imprints on the margin, so far from the major 
structures. The cooling we have identified likely results from a geodynamic reorganization i.e. the 
Africa-Europe convergence that could transmit stress across the plate leading to long-wavelength 
deformation. This hypothesis has been formulated by Frizon de Lamotte et al. [2009] based on the 
observation that Cenomanian-Turonian deposits are lacking on both the Reguibat Shield and the 
Anti-Atlas. The authors advocated that large ~ENE/WSW lithosphere anticlines could have developed 
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during the post-Turonian/ante-Oligocene period, removing the cover. It can be also seen in the 
Tindouf Basin, where Cenomanian-Turonian formations are truncated and unconformably overlain 
by Paleogene sediments [Fabre, 2005]. Nonetheless, no cooling event has yet been detected in the 
western Anti-Atlas and early Late Cretaceous times show a differentiation between the western 
Reguibat Shield and the western Anti-Atlas (Figure IV-14c). 
This cooling phase, not recognized until now, is also compatible with the development of 
important deltas south of the Reguibat Shield, as the offshore Mauritania witnessed the formation of 
the Ras al-Beida delta (Davison [2005]; Figure IV-14c). This would imply that the drainage network 
had been reworked at that time compared to the Neocomian (Figure IV-14a), driving the sediments 
southward due to the different regional slope. 
 
5.1.4. Late Cretaceous-Tertiary stage 
A common thermal path exists from the Late Cretaceous to the Cretaceous-Tertiary 
boundary for the western Reguibat Shield (Figures IV-11,-12,-13). Nevertheless, whereas the western 
Reguibat Shield is cooling until the Cretaceous-Paleogene transition, the western Anti-Atlas was kept 
buried until mid/late-Paleogene times, below a km-thick sedimentary cover (Ruiz et al. [2011]; Sebti 
[2011]; Figures IV-15d, e). This period shows the development of a spatial differentiation in the 
pattern of exhumation along the passive margin from the western Anti-Atlas to the western Reguibat 
Shield, separating a domain north of the TLDB from a domain south of it. 
For Tertiary onwards, focusing on the western Reguibat shield, we see that the northern 
groups are in a reheating phase until Miocene times (Figures IV-11,-12) whereas the southern group 
shows a quite stable thermal state, or a slow cooling, until the present day (Figure IV-13). We think 
that this north/south difference lies within the limited extension of a Paleogene cover over the 
Reguibat shield. Outliers of Paleogene survived onto the western Reguibat Shield basement 
[Ratschiller, 1968], but do not exist southward (Figure IV-7b), suggesting that the cover may have 
never reached this area, or has been recently eroded and/or was thinner (Figure IV-14d). The result is 
that a progressive differentiation occurred from the beginning of the Tertiary in the western part of 
the Reguibat shield, between the north, bounding the TLDB and the south, north of the Senegal 
basin. If we compare our thermal histories to the western Anti-Atlas data (Figures IV-11,-12,-13,-15), 
both regions exhumed from important temperatures (60-80°C) from Eocene-Early Miocene times 
(Figure IV-14d). Contrary to the western Anti-Atlas, whose exhumation is often related to a thermal 
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component [Teixell et al., 2005; Missenard et al., 2006], the exhumation of the western Reguibat 
Shield is more enigmatic at that time. 
This final and puzzling cooling pulse, in the western Reguibat Shield, is recorded by the 
northern groups during the Neogene, whereas no significant temperature peak is recorded by the 
southern group for the same period (Figures IV-11,-12,-13). During the Neogene occurred the final 
convergence steps in the Atlas orogen. Moreover, this period corresponds to an icehouse age from 
the Oligocene onwards. We think that both hypotheses represent potential causes to explain the 
variation between the northern groups and the southern one. The convergence could initiate 
lithospheric folds similar to the early Late Cretaceous period, creating regional differential uplift. 
Nonetheless, there is no evidence such as unconformities or tectonic structures that can be linked to 
a putative folding event. Climatic forcing could provide another explanation but we must consider 
that northern and southern groups belong to different drainage basins. In this scenario, the high-
frequency sea-level variations actively erode the margin close to the shore (samples from northern 
area SC and AOS) whereas the southern samples TAS would belong to a landward drainage basin, less 
affected by erosion. Given the proximity of the latter to the shoreline, this second hypothesis is 












Figure IV-15 : Summary of the LT thermochronology published results (AFT ages) for the northern part of the passive 
margin of Morocco. (a) General geological map of northern Morocco. AFT ages are given in the white boxes, with n 
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indicating the number of samples when they are more than one. Circles locate the sample of the various studies. Errors 
(1σ) on AFT ages are within 10 %. Used colors are the same as in figure IV-7b, except for the Rif and the Atlasic belts 
(green and blue, respectively). Profiles 2 and 3 are also localized on figure IV-7a in a wider geographical scale, together 
with profile 1. (b, c, d, e) Thermal modelings from the LT thermochronology studies of Saddiqi et al. [2009], Ghorbal et al. 
[2008], Ruiz et al. [2011] and Sebti [2011], respectively. For the modelings of Ghorbal et al. [2008] (sample Reh6) and 
Ruiz et al. [2011] (sample GM1), we led a forward modeling with their obtained thermal path, to deduce the modeled 
parameters (lengths and modeled AFT age). We present the HeFTy modelings provided within these previous works, as 
we did not have access to the whole datasets to make new modelings with QTQt. 
 
5.2. The low-elevated character of the Moroccan passive margin 
Here we will discuss the occurrence of the cooling/heating events revealed by our modeling 
and how we relate them to the shaping of the low-lying northwest African margin. Its evolution is 
then considered in comparison to its northeast American counterpart. 
 
5.2.1. Early post-rift evolution: Jurassic to Early Cretaceous 
Predictions of the morphological shaping of passive margins after break-up have been made 
for high-elevated passive margins using AFT results [Gallagher et al., 1998]. The plotting of AFT ages 
of the western Reguibat Shield (this study), the western Anti-Atlas [Ruiz et al., 2011; Sebti, 2011] and 
the Meseta [Ghorbal et al., 2008; Saddiqi et al., 2009] against the distance from the hinge line could 
then give reliable information about the mechanisms of the early post-rift (Figure IV-16). Although 
AFT ages along the margin span between 100 and 200 Ma, it is not possible to demonstrate any 
correlation with the distance to the hinge line (Figure IV-16). Indeed, the “boomerang plot” of 
Gallagher and Brown [1997] spanning up to c.a. ~250 km inland is not visible here (Figure IV-9). This 
“boomerang plot” represents a typical feature of many high-elevated passive margins that show a 
coastal plain separated from a high-elevated plateau by a steep sea-facing escarpment (up to 1-2 km 
in height). The absence of the “boomerang plot” means either (1) that this pre-existing topography 
was eroded during post-rift or (2) that this kind of topography never existed. The first hypothesis 
would imply progressive erosion of the landward high plateau and we would expect a younging trend 
for AFT ages landward becoming potentially younger than the rifting, which is not the case. Instead, 
the second hypothesis considers a more uniform and “constant” topography that did not 
differentiate enough to be recorded through AFT and AHe methodology. Here, AFT ages are equal to 
or younger than the rifting ages (Figure IV-9). This “young” signal expresses the strong protracted 
large-scale denudation event still going on in the early post-rift times (up to 60-70 Ma after the 
break-up). This event does not rule out the possibility of an early structuring following the classic 
scheme of a flanked rift. Nevertheless, in this case, it would have been a weak relief and this 
Evolution du Nord du COA : Etude de thermochronologie basse température sur le Bouclier Reguibat 
129 
 
situation would have been quickly disrupted by the protracted denudation event that affected the 
whole width of the margin, as far as 200-250 km inland. 
 
Figure IV-16 : AFT ages against the distance from the hinge line, for the western Reguibat Shield (profile 1), the western 
Anti-Atlas (profile 2) and the Moroccan Meseta (profile 3), plotted above elevation profiles of each geographical setting. 
Elevation profiles are located on Figure IV-7a. AFT ages come from Ghorbal et al. [2008] and Saddiqi et al. [2009] for the 
Moroccan Meseta, Ruiz et al. [2011] and Sebti [2011] for the western Anti-Atlas and from this study. The hinge line is 
used as defined in Labails et al. [2009], and is fixed at distance = 0 km on each plot. Grey domains encompass the whole 
observed variation in FT ages for the three geological settings. Whatever the geological setting and the distance inland, 
the AFT ages are bracketed within the same age range (100-200 Ma) and do not show any dependency to the margin 
setting. 
Denudation rates of Middle-Late Jurassic/Early Cretaceous cooling along the margin are 
presented in Table 8, for the three margin sections (with AFT data of Ghorbal et al. [2008]; Saddiqi et 
al. [2009]; Ruiz et al. [2011]; Sebti [2011]; this study). We chose two realistic end-members for the 
paleogeotherm values (see section 5.1.1), spreading from 30 to 50°C.km-1. The mean minimum 
denudation rates, for the 50°C.km-1 paleogeotherm, range from (1) 22 to 70 m.Ma-1 for the Meseta, 
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(2) 14 to 34 m.Ma-1 for the western Anti-Atlas and (3) 12 to 29 m.Ma-1 for the western Reguibat 
Shield (and are multiplied by 5/3 for 30°C.km-1). These rates share the same order of magnitude. 
Besides, the Meseta seems to have undergone a stronger denudation that could tentatively be 
explained by its crossroads location, being the rift flank of both the Central Atlantic Ocean to the 
west and the Tethys to the east. Overall, this convergence of denudation rate values across the more 
than 2000 km of the Moroccan passive margin points to a unique event affecting it, within the same 
amplitude range for the whole length of the margin. We propose that this large-scale denudation 








Erosion rates (m/Ma) 
given a paleogeotherm 
30°C.km-1 50°C.km-1 
Ghorbal et al. 
(2008) 
     
      Reh5 40 90 2,25 75 45 
Reh6 60 110 1,8 60 36 
Reh9 40 100 2,5 83 50 
Zae 20 70 3,5 117 70 
      Saddiqi et al. (2009) 
     
      JTB2 30 50 1,7 57 34 
RH9a 50 75 1,5 50 30 
JGO4 50 55 1,1 37 22 
RH8 30 60 2 67 40 
      Ruiz et al. (2011) 
     
      GM1 60 100 1,7 57 34 
GDI3-3 75 60 0,8 27 16 
TAF3 90 60 0,7 23 14 
TAF6 95 130 1,4 47 28 




5.2.2. Early post-rift evolution: Aptian to Turonian 
Table 8 : Estimations of erosion rates during the Late Jurassic/Early Cretaceous cooling event derived from 
AFT studies on the Meseta and the Anti-Atlas. Two end-member paleogeotherms have been considered for 
each region (30°C.km-1 and 50°C.km-1). The time lapse is the estimated time of this specific cooling event 
for each thermal modeling. The temperature variation is the calculated decrease of temperature during the 
cooling event. 
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Our results show that active subsidence produced the kilometric-scale burial after the 
Neocomian until Cenomanian-Turonian times. The same scheme applies for the evolution of the 
Anti-Atlas and the Meseta in the north, where thermal modeling shows a similar heating trend after 
the mid Early Cretaceous events (Figures IV-11a,-12a,-13a) and is symptomatic of the burial of the 
Anti-Atlas and the Meseta at that time (Ghorbal et al. [2008]; Saddiqi et al. [2009]; Sebti [2011]; Ruiz 
et al. [2011]; Figure IV-15). Overall, all the subsiding basements of the margin from the South 
Moroccan section to the Anti-Atlas section and in the north into the passive margin of the Meseta 
show the same amplitude of ~30-50°C reheating (Figure IV-15). The peculiarity of the whole margin is 
that it is also extensively covered by marine Cenomanian-Turonian deposits whose extension can 
reach several hundred kilometers landward [Gevin, 1962; Choubert et al., 1966; Martinis and 
Visintin, 1966; Haddoumi et al., 2008; Zouhri et al., 2008]. It is also constantly showing marine 
deposits under shallow environments without important lateral thickness variations. Such an 
extension with a constant marine character requires the paleosurface at that time to have been 
considerably flattened. This means that no significant differential topographical anomaly existed 
before and rules out the possibility of a surviving high topography landward on the passive margin 
after 100 Ma since the initiation of the first major detrital input in the Early Cretaceous. 
Remarkably, within the northwestern WAC the Reguibat Shield reveals a very poor 
preservation of the Cenomanian-Turonian deposits and it might have been either a relatively higher 
topographical zone compared to the rest of the area or the subsequent cooling event during the Late 
Cretaceous may have wiped out a thinner Aptian-Turonian cover. 
Our modeling and the synthesis of the LT thermochronology results along the whole passive 
margin show that this kilometric burial after Neocomian times is an active one. It cannot be 
explained by the transgression phase initiated during the Aptian-Albian alone, which has a far weaker 
amplitude (estimated to + 100/200 m; Miller et al. [2005]). We postulate that the greater the burial 
was, the greater the transgression looked and seems to have been overlooked in the case of the 
Moroccan passive margin. 
5.2.3. Early post-rift evolution and mechanisms 
The Early Cretaceous “event”, i.e. the setting of the huge deltaic systems at that time is still 
unsolved (see discussion in von Rad and Sarti [1986]). We have shown that the onset of these deltaic 
systems is associated with a general denudation episode for the whole Moroccan margin. Tectonic 
hypothesis to explain this long-lasting cooling must be rejected: no compressive features can be 
found at that time in this region and no compressional settings existed either [Choubert et al., 1966; 
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El Khatib, 1995; Le Roy, 1997; Davison, 2005; Guiraud et al., 2005]. A compressive context might have 
begun to interfere only during the Early/Late Cretaceous transition [Rosenbaum et al., 2002]. 
To explain the stratigraphical structure and subsidence curves of the northern TLDB, Gouiza 
[2011] has proposed the hypothesis of a thermal anomaly, linked to a late stage of rifting associated 
with lithospheric necking during the Early Jurassic (200-190 Ma), but the study is restricted to the 
narrow marginal thinned domain. This hypothesis explains the subsequent abnormally high 
subsidence of the offshore margin during the Late Jurassic and the Early Cretaceous combined with 
the onshore exhumation of the basement of the Reguibat Shield by isostatic response. Nevertheless, 
it fails to reproduce the posterior reheating phase in the end of the Early Cretaceous which is 
observed along the whole margin on the onshore basements of the Meseta, the western Anti-Atlas 
and the western Reguibat Shield. 
We propose two hypotheses to account for the homogeneity of AFT ages along the 200 km-
width of the margin. First, a thermally-supported uplift such as lithospheric thinning either by 
delamination (e.g. for the North China Craton in Deng et al. [2007]) or thermal erosion (e.g. by the 
impact of a plume, see Olson et al. [1988]) could be responsible for this uplift and denudation event 
affecting the whole passive margin (e.g. Figures IV-14a,-15). Second, a dynamically-supported uplift is 
also plausible with rapid lithospheric mantle motions due to either the lateral density difference 
between the two lithospheres [Huismans and Beaumont, 2011] or the geometry of the continent-
ocean lithospheric boundary [Armitage et al., 2013]. For example, Armitage et al. [2013] used 
numerical modeling of the small convection cells at the interface oceanic/continental lithosphere to 
show their ability to generate dynamic topography at 200 km or more landward. These two 
hypotheses are more satisfying than a mechanical hypothesis alone (like flexural effects) as they 
could explain that a significant continental strip of the margin exhumed as a whole, instead of 
following the more usual scheme linked to the distance to the ocean. 
However, the lithospheric thinning hypothesis is unlikely. In the case of the delamination, it 
would need a dramatic event lasting ~ 10 Ma or less [Bird, 1979] that barely explains the long-lasting 
cooling trend we observe during the Late Jurassic/Early Cretaceous (Figures IV-11a,-12a,-13a, S8a, 
S9a, S10a). In the case of thermal erosion, the problem of the reconstruction of the thermal root of 
the lithosphere is similar to what happens after delamination. Bird [1979] showed that the duration 
of this reconstruction of the root, associated with a decrease of the topography is significantly longer 
than the 30 Ma of reheating that occurred from Aptian to Turonian. Moreover, lithospheric thinning 
is a process which is often accompanied by magmatic effects that we cannot see here. We then 
favored the dynamically-supported uplift scenario since it has the advantage of explaining the 
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renewed and active subsidence from Aptian to Turonian: an active subsidence will subsequently 
follow when the convection cells break down. Besides, we suggest that the active subsidence could 
have also been enhanced by the load represented by the Lower Cretaceous deposits on the margin 
crust. 
 
5.3. Comparison with the northeast American passive margin 
There is no remnant of an escarpment on the Moroccan passive margin (Figure IV-8) and our 
interpretation suggests that no high-elevated plateau has ever been formed. On the contrary, based 
on LT thermochronology and basin drainage analysis, Spotila et al. [2004] concluded that the Blue 
Ridge Escarpment, on the conjugate American margin, located as far as 400 km from the present 
margin in the southern Appalachian, is the remnant of an escarpment whose evolution goes back to 
the Central Atlantic rifting. High elevations on passive margins, often assumed to be surviving relics 
of an old topography are now generally considered to result from flexural effects [Weissel and 
Karner, 1989; van der Beek et al., 1994]. 
The crustal structure of the Moroccan passive margin at the western Anti-Atlas latitude is not 
well-known at the continent-ocean transition, but the Anti-Atlas and the Reguibat Shield both belong 
to the WAC [Ennih and Liégeois, 2008], and they probably share a similar deep crustal shape. Labails 
et al. [2009] show that the continental domain at the latitude of Dakhla suffered limited extension 
during the rifting of the Central Atlantic Ocean, leaving a very narrowly thinned crustal domain. Due 
to their common inherited history, it is likely that the thinning of the continental lithosphere at the 
western Anti-Atlas latitude is also rather narrow (c.a. 100 km; Figures IV-17a,b). Moreover, this could 
also be the case for the whole northwest passive margin of Africa, since this is also demonstrated by 
seismic analysis on the passive margin of the Moroccan Meseta [Maillard et al., 2006]. 
The difference in stretching between the ~ 100 km stretched African margin [Maillard et al., 
2006; Labails et al., 2009] and its ~ 180 km stretched American counterpart (see Figure IV-17b; Miall 
et al. [2008]) should be the first important feature that controls the setting of a topography. Van der 
Beek et al. [1994], using thermomechanical models, showed that the greater the stretching, the less 
the potential topography will be. In the African-American conjugate system, the stretching difference 
is not really significant, but the narrower African stretched crust should produce more topography on 
this side. In flexural models, one important aspect is the required asymmetry between the stretching 
of the crust versus the lithosphere and their lateral offset to be able to produce high topography 
[Weissel and Karner, 1989; van der Beek et al., 1994]. This aspect is hard to discuss in our case, since 
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the only reconstruction is the one of Maillard et al. [2006] for the Moroccan Meseta and the 
Canadian conjugate margin and does not easily allow conclusions to be drawn. One last important 
parameter is the elastic thickness of each plate and how the plates retained strength during the 
rifting, i.e. how the competition between the thinning of the crust and the heat flow are affecting its 
strength [Watts, 2012]. 
With respect to all these parameters, based on Figure IV-17, we can state that the stretching 
length is not significantly different for the two margins and the crustal thinning is similar, though 
seemingly higher for the American crust. Besides, initial rheology might have favored more rigidity 
for the Moroccan margin, more cratonized [Ennih and Liégeois, 2008], compared to the American 
margin, which represents a volcanic margin [Grant, 1977; Austin et al., 1990; Sheridan et al., 1993], 
likely to have undergone greater heat flow disruption that would have reduced its strength [Watts, 
2012]. Lastly, the offshore stratigraphy points out a quite symmetrical development from rifting until 
the Early Cretaceous [Jansa and Wiedmann, 1982]. Paradoxically, the two conjugate margins appear 
quite symmetrical, except as regards their initial rheology and the unknown stretching factors of the 
crust vs. the lithosphere. The stronger African margin might have behaved more rigidly compared to 
the weaker American one, impeding the development of an important topography. The support of 
the American topography, in this case could be explained by both the weaker strength of its 
lithosphere and the potential variation in the stretching factors acting on a crustal and lithospheric 
scale [Weissel and Karner, 1989; van der Beek et al., 1994] compared to the African margin. 
This conclusion, mainly drawn upon facts related to the rifting itself, seems to stress the 
importance of the early stages in the development of the topographical identity of the passive 
margins. It tends to favor the idea that the variable existing topographies on actual passive margins 










































































































































































































































































































































We have led the first integrated thermochronological study of the South Moroccan passive 
margin in order to propose its first integrated geological history. The combined use of AFT and AHe 
methodology with the stratigraphical record has been essential and allows us to show a complex 
post-rift history: 
 (1) a common major Late Jurassic/Early Cretaceous cooling, affecting the whole passive margin. This 
event cannot be solely linked to the rifting. For now, we suggest that mantle dynamics can account 
for the fact that the entire width of the margin underwent km-scale denudation. 
(2) a common active subsidence phase occurred from Aptian to Turonian. This event affected the 
whole northwest African margin and allowed the deposition of Cenomanian-Turonian shallow marine 
deposits far inland. This remarkable fact forces us to consider that by 100 Ma, the topography was 
highly flattened on the whole passive margin.  
(3) a cooling event in the Late Cretaceous that we link to the onset of the Africa/Europe convergence. 
(4) a slow cooling for the southern samples of the western Reguibat Shield during Paleogene and 
reheating for northern samples at the same time, followed by a rapid cooling from Miocene onwards. 
Tertiary histories for the Meseta and the western Anti-Atlas are fundamentally different since they 
have exhumed since the end of the Paleocene. The evolution of the northern section of the 
Moroccan margin reflects the geodynamic changes due to the Atlas formation. 
Our thermal modeling results allow us to account for the stratigraphical record primarily in 
the basin (offshore/onshore) and confirm the need to look for an available record of the onshore 
movements to give a reliable reconstruction of the sedimentary realm evolution. 
We have demonstrated that the northwest African margin, from the Meseta to the western 
Reguibat Shield shares a similar early post-rift history from the break-up at ~190 Ma to Cenomanian-
Turonian. Such a common history of the whole passive margin indicates, first, the importance of its 
lithospheric structure and the geometry of break-up, but also the overprint of a very wide-scale 
dynamically-supported uplift event that resulted in a large-scale flattening of the pre-Late Cretaceous 
surface. 
Together with other similar studies along Atlantic coasts, our work aims for a renewal in the 
study of low elevated passive margins. This study points out the very poor knowledge we have on 
their evolution compared to the high elevated ones although it is clear that they have undergone 
complex post-rift histories with kilometric scale vertical motions. Finally, our study stresses that in 
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the case of the African and American conjugate margins the topographical identity of each margin 
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IV.2. Evolution phanérozoïque du domaine central du Bouclier Reguibat 
 
 Au total 8 échantillons ont été recoltés provenant du domaine central du Bouclier Reguibat. 
Ce domaine est localisé sur la figure IV-1 et présentée ci-dessous avec la localisation des échantillons 
et les méthodologies qui leur ont été appliquées (Fig. IV-18). Les 8 échantillons ont été datés par la 
méthode AFT, tandis que seuls 4 d’entre eux ont fournis des âges AHe. 
 
Figure IV-18 : Carte géologique du domaine central du Bouclier Reguibat. Les échantillons décrits dans la partie IV.2 sont 
localisés sur la carte avec leurs âges AFT et AHe. TLDB : bassin de Tarfaya-Laayoune-Dakhla. La légende est la même que 
dans la figure IV-2. 
Faite en deux temps, cette étude a d’abord fait l’objet d’une publication dans Geological Magazine 
(Annexe 9) pour 4 âges AFT et un jeu de données AHe. Ce jeu de données initial a ensuite été 
complété par 4 échantillons supplémentaires. Trois jeux de données AHe supplémentaires ont alors 
pu être produits. Pour la cohérence de cette partie, l’ensemble des données est présenté d’un bloc. 
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Le lecteur trouvera l’article initial dans l’annexe 9. Les échantillons du domaine central du Bouclier 





 L’article publié dans Geological Magazine a permis de trancher entre deux scénarii sur 
l’évolution thermique du domaine central du Bouclier Reguibat. Le premier scénario (scénario 1) 
suggérait un refroidissement lent pendant le Méso-cénozoïque jusqu’à des conditions de surface à 
l’actuel. Le deuxième scénario (scénario 2) proposait quant à lui des conditions de surface au Crétacé 
inférieur avant une phase de réchauffement post-Crétacé inférieur, puis de refroidissement 
jusqu’aux conditions de surface actuelles (figure IV-19). Du point de vue statistique, rien ne permet 
de séparer ces deux modèles, et c’est l’usage des données géologiques qui permet de conforter le 
choix du scénario 2. 
 L’apport de nouvelles données était donc nécessaire afin d’éluder deux problèmes soulevés 
dans l’article. Tout d’abord, vu que les deux scénarii testés ne se distinguent pas d’un point de vue 
statistique, et même si l’enregistrement géologique en favorise clairement un (scénario 2), des 
données AHe complémantaires pourraient permettre de mieux contraindre ce choix. Deuxièmement, 
le scénario 2 favorisé dans l’article montre un refroidissement au Jurassique supérieur/Crétacé 
inférieur. Cependant, la présence à la surface au Crétacé inférieur des échantillons est discutable et 
provoquerait un biais dans l’histoire ultérieure qui nécessite de réchauffer les échantillons, sans que 
cela n’ait de réalité géologique. Les datations AHe peuvent et doivent répondre à cette remarque, et, 
si le réchauffement est avéré, contraindre plus précisément le timing et l’amplitude de ce 
réchauffement. Une comparaison des résultats avec les histoires thermiques obtenues pour la partie 
occidentale du Bouclier Reguibat peut ensuite être menée (voir ce chapitre, section IV-1). 
 
IV.2.B. Résultats TBT pour le domaine central du Bouclier Reguibat 
 
 Les données AFT sont présentées dans le tableau 9 (et exhaustivement en annexes 2 et 3). 
Les âges AFT du domaine central du Bouclier Reguibat sont compris entre 139 ± 9 Ma et 256 ± 21 Ma 
et les moyennes de longueurs de trace entre 11.4 ± 0.3 µm (N = 49) et 12.4 ± 0.2 µm (N = 113). Les 
moyennes de longueurs de trace sont similaires les unes aux autres (Fig. IV-20). La distribution des  













































































































Evolution du Nord du COA : Etude de thermochronologie basse température sur le Bouclier Reguibat 
141 
 
longueurs de traces est principalement unimodale mais étalée (Fig. IV-19,-20). Leur moyenne autour 
de 11-12 µm résulte vraisemblablement d’un séjour prolongé dans la zone de cicatrisation partielle 
et/ou d’événements ultérieurs de réchauffement/refroidissement pendant le Méso-cénozoïque. A 
part pour l’âge AFT plus « vieux » de l’échantillon TEN1153 (256 Ma), les âges AFT apparaissent 














(Ma) ± 1σ 
U 
(ppm) 





TEN1153 0,759 0,333 6,14 73 256 ± 21 7 12,3 ± 0,22 2,3 2,9 ± 0,3 
   4738  23  102  
 TEN1185 2,652 1,806 6,07 62 163 ± 10 36 12,4 ± 0,21 2,1 1,1 ± 0,4 
   4738  23  101  
 TGH3163 1,546 1,219 5,99 44 139 ± 9 25 11,9 ± 0,18 1,8 1,9 ± 0,1 
   4738  20  101  
 TGH4072A 1,784 0,964 5,92 68 199 ± 13 20 12,4 ± 0,15 1,6 1,0 ± 0,1 
   4738  20  113  
 TGH3111B 3,246 2,598 6,611 65 150 ± 8 48 11,9 ± 0,17 1,7 1,6 ± 0,1 






  TEN4065 6,444 4,462 6,595 8 172 ± 13 82 11,7 ± 0,33 2 2,1 ± 0,5 






  AL10 1,334 0,866 7,255 63 202 ± 14 15 12 ± 0,23 1,6 1,8 ± 0,1 






  YT7 1,862 1,394 6,825 72 166 ± 8 25 11,4 ± 0,25 1,8 1,6 ± 0,2 






   
Tableau 9 : Résultats AFT pour les 8 échantillons du domaine central du Bouclier Reguibat. ρs,ρi et ρd correspondent 
respectivements aux densités de traces spontanées, induites et dans les verres standards CN5. P (χ²) donne le résultat du 
test du χ² pour les différents échantillons. L’âge central est calculé suivant Galbraith et Laslett, (1993). MTL : moyenne de 
longueur de traces. Std dev. : déviation standard sur le MTL. En italique sous (1) la densité ρd est indiqué le nombre de 
traces comptées dans les verres standards CN5, sous (2) l’âge central est donné le nombre de cristaux comptés et sous (3) 
les MTL est donné le nombre de longueurs confinées mesurées. 
 
Les âges AHe sont généralement plus jeunes que les âges AFT dans le domaine central 
(Tableau 10, Annexe 4). Les âges AHe corrigés de l’éjection varient de 38 ± 3 Ma à 396 ± 32 Ma. L’âge 
AHe à 38 ± 3 Ma est un âge isolé et la grande majorité des âges AHe sont compris dans une 
fourchette 50-80 Ma. Pour l’ensemble du Bouclier Reguibat central, considéré comme un domaine 
géologique cohérent, les âges AHe montrent une corrélation positive en fonction des valeurs d’eU, 
sauf pour les âges très vieux (Fig. IV-21). 
 
 




Figure IV-20 : Distribution des moyennes des longueurs de trace en fonction des âges AFT pour l’ensemble du Bouclier 
Reguibat. En losanges noirs, les échantillons du domaine occidental, en gris foncé ceux du domaine central et en gris 
clair, ceux du domaine oriental. On note localement l’âge AFT de TEN1153 à 256 Ma qui se rapproche des données de 
Reguibat Est. Néanmoins, sa localisation géographique le place très clairement avec les échantillons du domaine central. 
 Les faibles valeurs de eU (< 20 ppm) sont associées aux âges AHe les plus jeunes (TEN1153) 
tandis que les valeurs les plus élevées (jusqu’à 70 ppm) fournissent les plus vieux. A l’exception de 4 
âges AHe significativement plus vieux (pour l’échantillon AL10, Fig. IV-21), les âges AHe pour les forts 
eU sont inclus dans une gamme de 100 à 200 Ma. Cette gamme de valeurs pour les âges AHe 
converge avec les âges AFT obtenus, sauf pour les âges AHe les plus vieux. Les âges AHe très vieux 
peuvent résulter de la présence d’inclusions riches en U et Th non détectées au tri manuel, ou d’une 
variation chimique non reconnue (Gautheron et al., 2013). 
 La convergence des âges AHe vers une gamme d’âges relativement étroite entre 100 et 200 
Ma enregistre un probable événement de refroidissement pendant cette période, d’autant plus que 
cela serait cohérent avec les âges AFT. Au passage, cet gamme d’âge est compatible avec une histoire 
atlantique (Labails et al., 2010). Dans ce cas, l’existence d’âges AHe plus jeunes pour les faibles eU 
traduit l’occurrence d’un événement de réchauffement limité qui aurait affecté uniquement les 
apatites de faible eU, après l’événement Jurassique supérieur/Crétacé inférieur. A l’échelle 
géographique considérée, il ne semble donc pas y avoir d’importantes variations des âges AFT et 
AHe. De cette observation peut être déduit que la région s’est comportée globalement comme un 
bloc cohérent pendant le Méso-cénozoïque.  
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Sample Rs (µm) Weight(µg) FT eU (ppm) Age (Ma) Age c. (Ma) s.d. 
1185-C 52,1 3,11 0,756 60,6 104 138 11 
1185-D 74,5 10,33 0,849 56,8 142 167 13 
1185-E 33,4 1,02 0,65 57,1 86 133 11 
        1153-A 80,8 11,85 0,87 6,7 57 66 5 
1153D 34,4 1,17 0,715 18,3 55 77 6 
1153-F 63,2 6,54 0,815 12,6 66 81 6 
1153-H 59 4,69 0,83 16,7 31 38 3 
1153-I 47,5 2,56 0,79 9,6 50 63 5 
        3163-A 54,1 3,6 0,809 38,3 155 191 15 
3163-E 66 7,11 0,827 17,4 137 166 13 
3163-I 65,6 6,26 0,847 24,1 162 191 15 
3163G 96,1 17,27 0,875 30,3 150 172 14 
        AL10-A 46 2,4 0,755 27,7 121 161 13 
AL10-E 39,3 1,18 0,701 82,8 67 96 8 
AL10-C 50,5 3,53 0,765 14,2 134 175 14 
AL10-L 44,1 1,57 0,679 42,2 263 388 31 
AL10-J 37,2 1,22 0,724 10,5 182 252 20 
AL10-I 45,5 2,02 0,76 26,3 124 164 13 
AL10-B 39 1,39 0,726 23,7 195 269 21 
AL10-K 37,9 1,28 0,717 14,9 81 112 9 
AL10-F 38,7 1,23 0,687 13,6 79 115 9 
AL10-G 39,9 1,23 0,707 39,3 280 396 32 
AL10-H 42,6 1,58 0,713 23,2 85 119 10 
 
Tableau 10 : Résultats AHe sur le domaine central du Bouclier Reguibat. Rs :rayon de la sphère équivalente ; FT facteur de 





Figure IV-21 : Ages AHe en fonction de 
l’eU pour les 4 échantillons datés 
(AL10, TEN1153, TEN1185, TGH3163). 
AL10 présente des âges plus anciens 
comparés aux autres, mais la majorité 
des âges peut être englobée dans une 
gamme de 100 à 200 Ma avec un 
rajeunissement net pour les apatites 
de faible eU (TEN1153). Les âges AHe 
anciens de l’échantillon AL10 peuvent 
être dus à des variations chimiques ou 
des inclusions non-détectées. 
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IV.2.C. Stratégie pour les modélisations thermiques 
 
 Etant donné les deux objectifs assignés à ces modélisations, i.e. la vérification de l’existence 
d’un refroidissement au Jurassique supérieur/Crétacé inférieur et l’existence/amplitude du 
réchauffement potentiel qui suit, j’ai essayé de réduire au possible les boîtes de contrainte dans les 
modélisations. Dans un premier temps, les modélisations utilisent les données AFT et AHe, avec une 
approche inverse menée avec QTQt (Gallagher, 2012). Un premier jeu de modèles a été produit avec 
une seule contrainte, indiquant qu’au Crétacé inférieur les échantillons ne sont pas nécessairement à 
la surface mais probablement refroidis significativement. Une deuxième contrainte a ensuite été 
ajoutée pour tester l’existence du potentiel réchauffement post-Jurassique supérieur/Crétacé 
inférieur, en imposant des températures maximales d’enfouissement variables afin d’estimer une 
gamme de température réaliste pour ce réchauffement. Seules les histoires thermiques des 
échantillons pour lesquels il existe des données AHe ont été modélisées par cette approche. Dans un 
second temps, la dispersion des données AHe est exploitée dans son ensemble (pour les 4 
échantillons qui en possèdent) par une approche directe, qui utilise HeFTy (Ketcham et al., 2005) afin 
de comparer prédictions des deux approches. Enfin, dans un dernier temps les modèles déterminés 
par ces deux approches sont ensuite testés sur les échantillons sans données AHe. 
IV.2.C.1. Approche inverse 
 Tests initiaux sans contraintes (scénario HT0 ; Fig. IV-22) 
 
 Une première étape sans contrainte sert de test afin de vérifier que la combinaison des 
données AFT/AHe peut, ou non, prédire l’événement de refroidissement Jurassique 
supérieur/Crétacé inférieur sans en passer par la boîte de contrainte. Les modélisations ont été 
menées avec QTQt pour un nombre minimal d’itérations de 10 000 pour les phases de burn-in et 
post-burn-in, afin de produire une exploration rapide de l’espace temps-température. 
 Les modélisations révèlent ainsi deux tendances (Fig. IV-22 ; tableaux 11 et 12; scénario HT0). 
Deux des quatres échantillons modélisés prédisent une histoire thermique avec un refroidissement 
Jurassique supérieur/Crétacé inférieur, suivi d’un réchauffement (scénario 2 explicité en IV.2.A) : 
l’histoire thermique moyenne pour l’échantillon TGH3163, mais également l’une des histoires 
thermiques possibles pour l’échantillon TEN1185 (en bordeau sombre, « maximum likelihood 
model »). Dans ces deux cas, l’événement de réchauffement post-Jurassique supérieur/Crétacé 
inférieur est indispensable, impliquant un réchauffement minimum de 60°C (TGH3163). L’échantillon 
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Figure IV-22 : Modélisations initiales. Aucune contrainte n’a été utilisée et les valeurs de Log Likelihood (LL) 
sont données dans le tableau 11, avec les valeurs d’âges AHe non corrigés. Concernant les données AFT, voir le 
tableau 12. 
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La modélisation de TEN1153 est plus complexe. Il ne montre pas le refroidissement Jurassique 
supérieur/Crétacé inférieur, probablement du fait des âges AHe jeunes (~38-81 Ma), qui impliquent 
une température élevée avant le Cénozoïque, mais ne contiennent pas véritablement d’informations 
sur les étapes plus anciennes (Fig. IV-21). En termes de probabilités, les modélisations n’excluent pas 
cet événement de refroidissement majeur, mais ne peuvent pas le prédire de façon unanime. Le fait 


















Figure IV-23 : Diagrammes P,T montrant les contraintes utilisées dans l’approche inverse. (A) Tests des scénarios avec 
contraintes Crétacé inférieur/Jurassique supérieur. (B) Les contraintes Crétacé inférieur/Jurassique supérieur sont fixées 
(boîtes grise et noire) et plusieurs conditions thermiques sont testées pour le réchauffement post-Crétacé inférieur. Les 
scénarios HT sont explicités dans le texte. 





Tableau 11 : Prédictions des modélisations sans réchauffement. Différents scénarii sont testés : HT0 est le test effectué 
sans contraintes. HT1.0 et HT1.1 utilisent la seule contrainte « Crétacé inférieur » (130-170 Ma) avec des conditions de 
température différentes (20-40°C ou 30-60°C). HT1.2 et HT1.3 explorent les mêmes conditions avec en plus une 
contrainte « chaude » anté-crétacée (230-170 Ma ; 100-140°C). En rouge, sont indiquées les prédictions les plus 




   
Approches inverses sans contraintes de réchauffement 
   
No contr. Une seule contrainte Deux contraintes 
    






HT0 HT1.0 HT1.1 HT1.2 HT1.3 
AL10 
       AL10-A 27.7 121 124 124 151 118 116 
AL10-C 14.2 134 116 117 132 116 116 
AL10-J 10.5 182 90 93 98 94 97 
AL10-I 26.3 124 122 122 149 117 115 
AL10-B 23.7 195 109 109 130 106 105 
AL10-K 14.9 81 98 100 110 100 100 
AL10-F 13.6 79 98 100 108 100 101 
AL10-H 23.2 85 115 115 137 112 111 
   
LL=-410 LL=-411 LL=-494 LL=-415 LL=-412 
TEN1185 
       1185D 56.8 125 128 142 151 140 121 
1185E 57.1 76 79 75 80 83 69 
1185C 60.6 92 110 116 125 119 101 
   
LL=-522 LL=-532 LL=-551 LL=-537 LL=-518 
TEN1153 
       1153-A 6.7 57 51 51 50 50 51 
1153D 18.3 55 37 37 36 37 37 
1153-F 12.6 66 49 48 48 48 48 
1153-H 16.7 31 49 48 48 48 48 
1153-I 9.6 50 44 43 43 43 43 
1153-J 93 50 50 50 49 49 50 
   
LL=-627 LL=-625 LL=-625 LL=-626 LL=-623 
TGH3163 
       3163-A 38.3 155 144 144 140 139 140 
3163-E 17.4 137 151 148 146 143 145 
3163-I 24.1 162 152 150 147 145 146 
3163G 30.3 150 166 167 162 161 162 
   
LL=-520 LL=-514 LL=-512 LL=-512 LL=-512 
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Contraintes initiales Contraintes de réchauffement 
Samples Data HT0 HT1.0 HT1.1 HT1.2 HT1.3 HT2.1 HT2.2 HT2.3 HT2.4 
           
 
AFT (Ma) 203 203 203 203 203 203 203 203 203 
AL10 AFT pred 195 193 222 168 178 162 159 166 179 
 
MTL (µm) 12,1 12,1 12,1 12,1 12,1 12,1 12,1 12,1 12,1 
 
MTL pred 12,3 12,3 12,3 12,7 12,4 12,5 12,6 12,6 12,2 
 
Dpar obs 1,88 1,88 1,88 1,88 1,88 1,88 1,88 1,88 1,88 
 
Dpar pred 1,87 1,86 1,91 1,91 1,97 1,97 1,98 1,96 1,95 
      
  
    TEN1153 AFT (Ma) 253 253 253 253 253 253 253 253 253 
 
AFT pred 221 223 231 235 203 201 220 230 227 
 
MTL (µm) 12,3 12,3 12,3 12,3 12,3 12,3 12,3 12,3 12,3 
 
MTL pred 11,7 11,7 11,6 11,5 11,9 11,8 11,7 12,1 11,8 
 
Dpar obs 2,9 2,9 2,9 2,9 2,9 2,9 2,9 2,9 2,9 
 
Dpar pred 3,4 3,4 3,4 3,5 3,4 3,4 3,5 3,3 3,5 
      
  
    TEN1185 AFT (Ma) 162 162 162 162 162 162 162 162 162 
 
AFT pred 177 177 184 180 169 174 164 175 176 
 
MTL (µm) 12,4 12,4 12,4 12,4 12,4 12,4 12,4 12,4 12,4 
 
MTL pred 12,5 12,6 12,6 12,4 12,4 12,2 12,1 12,4 12,3 
 
Dpar obs 3,2 3,2 3,2 3,2 3,2 3,2 3,2 3,2 3,2 
 
Dpar pred 3,1 3,1 3,1 3,1 3,2 3,1 3,1 3,2 3,1 
      
  
    TGH3163 AFT (Ma) 138 138 138 138 138 138 138 138 138 
 
AFT pred 154 151 148 147 148 146 146 145 146 
 
MTL (µm) 11,9 11,9 11,9 11,9 11,9 11,9 11,9 11,9 11,9 
 
MTL pred 12,1 12 12 12 12 11,9 11,9 11,9 11,9 
 
Dpar obs 2 2 2 2 2 2 2 2 2 
 
Dpar pred 2 2 2 2 2 2 2 2 2 
 
Tableau 12 : Prédictions concernant les données AFT, pour tous les scénarios testés pendant les phases de modélisations 
inverses. AFT : âge trace de fission ; MTL : moyenne de longueurs de trace ; obs : observé ; pred : prédit. 
 
 Tests avec contrainte Crétacé inférieur (scénarios HT1.0 à HT1.3 ; Fig. IV-23,-24) 
 
 La contrainte d’âge crétacé inférieur utilisée est déclinée sous deux types, avec des 
conditions thermiques à la surface (20-40°C) ou proche de la surface (30-60°C) pendant le Crétacé 
inférieur (scénarii HT1.0 et HT1.1 dans les tableaux 11 et 12; Fig. IV-23). Pour chaque contrainte 
« Crétacé inférieur » l’intervalle de temps considéré est de 170 à 130 Ma (comme dans l’article 2, 
annexe 9). De fait, la discordance du Crétacé inférieur sur le socle est relativement éloignée, et les 
échantillons eux-mêmes n’ont peut-être pas atteint exactement la surface. Ainsi, ces deux conditions 
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devraient permettre de distinguer entre ces deux possibilités, en termes de prédictions. Pour les 
raisons discutées précédemment dans la section IV.1.B (à savoir la majorité des âges AFT groupés 
dans une gamme 100-200 Ma et les traces de fission sur zircon dans l’Anti-Atlas), il est possible de 
proposer une contrainte thermique anté-Crétacé inférieur supérieure à 110°C, qui a également été 
testée (avec une seconde boîte de contrainte : 230-170 Ma et 100-140°C ; scénarii HT1.2 et HT1.3 ; 
Fig. IV-23,-24). En ce qui concerne les résultats des modélisations, les scénarii HT1.0 et HT1.1 
produisent des prédictions très similaires (tableaux 11, 12), néanmoins légèrement moins bonnes 
pour le scénario « froid » (HT1.1). La contrainte Crétacé inférieur adoptée pour les modèles de 
réchauffement à températures variables contient donc une boîte de contrainte 170-130 Ma/30-60°C. 
 Les modélisations avec la contrainte « Crétacé inférieur » (et boîte « chaude » anté-Crétacé) 
peuvent prédire un réchauffement fini-Crétacé inférieur entre 60°C (TGH3163) et 100-110°C 
(TEN1153, TEN1185) (Fig. IV-24). Cependant, la modélisation de l’histoire thermique de l’échantillon 
AL10, ne peut pas reproduire ce réchauffement, quel que soit le scénario. D’un point de vue 
statistique, l’utilisation de la contrainte Crétacé inférieur ne modifie pas les prédictions sur la valeur 
du Log Likelihood (LL) obtenues dans le cas initial sans contraintes (tableaux 11, 12). Pour les 
modélisations HT1.2 et HT1.3, ajoutant la contrainte thermique anté-Crétacé, les prédictions ainsi 
que les histoires thermiques sont similaires et montrent des statistiques similaires (tableaux, 11, 12). 
La contrainte est donc conservée pour la suite des modélisations. 
 
 Tests de réchauffement variable post-Crétacé inférieur (scénarii HT2.1 à HT2.4 ; Fig. IV-
23 ; Tableau 13) 
 
 Par la suite, même si toutes les modélisations ne permettent pas de mettre en évidence le 
réchauffement (échantillon AL10), différentes contraintes ont été utilisées dans des modélisations 
afin de contraindre et d’apporter des précisions sur cette phase de réchauffement (HT2.1, HT2.2, 
HT2.3 et HT2.4). 
A l’exception d’AL10, toutes les variations de la contrainte de réchauffement (entre 110-50 
Ma ; tableau 13) ont donné des prédictions similaires pour les données AFT (âges et longueurs ; 
tableau 12) et AHe (âges ; tableau 13). Elles induisent cependant des variations importantes de la 
valeur du LL (tableau 13). En confrontant toutes ces valeurs de LL, présentés dans le tableau 13, il est 
possible de considérer que la variation de température la plus acceptable correspond à la gamme 60-
100°C. En effet (sauf pour l’échantillon AL10), plus la limite supérieure thermique de la contrainte est 
basse plus les valeurs de LL (LogLikelihood) diminuent (et donc se détériorent) de façon significative. 
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C’est le cas pour le scénario HT2.3 (gamme de 50 à 90°C), qui globalement produit de moins bonnes 
prédictions (sauf pour AL10) que les autres scénarii. A l’opposé, la gamme de température la plus 
élevée (scénario HT2.2, 70-110°C) produit des prédictions assez bonnes pour TEN1153, TEN1185 et 
TGH3163, mais les plus mauvaises pour AL10. 
 
Tableau 13 : Prédictions des modélisations avec réchauffement. HT2.1, HT2.2 et HT2.4 montrent les tests avec des 
gammes de température de réchauffement variables (50-90°C, 60-100°C et 70-110°C) sur l’intervalle de temps 110-50 
Ma. HT2.3 est un test, avec la meilleure gamme de température (60-100°C) où on produit le réchauffement plus tard (90-
30 Ma), pour évaluer cette possibilité. Pour chacun des tests, la valeur de LL est donnée, avec les plus mauvaises en 
rouge. Les données AFT associées et leurs prédictions sont présentées dans le tableau 12. 
   
Scénarii avec réchauffement 
   
Pic de réchauffement 
   
60°C 70°C 50°C 60°C onset 
Sample eU (ppm) 
AHe non corr 
(Ma) HT2.1 HT2.2 HT2.3 HT2.4 
AL10 
      AL10-A 27.7 121 123 125 118 121 
AL10-C 14.2 134 121 123 118 120 
AL10-J 10.5 182 101 99 97 100 
AL10-I 26.3 124 122 124 117 120 
AL10-B 23.7 195 111 113 107 109 
AL10-K 14.9 81 105 107 101 104 
AL10-F 13.6 79 105 107 102 104 
AL10-H 23.2 85 116 118 112 114 
   
LL=-426 LL=-439 LL=-413 LL=-422 
TEN1185 
      1185D 56.8 125 136 123 138 137 
1185E 57.1 76 81 69 83 91 
1185C 60.6 92 116 104 122 122 
   
LL=-530 LL=-521 LL=-540 LL=546 
TEN1153 
      1153-A 6.7 57 50 51 50 60 
1153D 18.3 55 36 37 37 61 
1153-F 12.6 66 47 48 48 82 
1153-H 16.7 31 47 48 53 98 
1153-I 9.6 50 42 43 43 49 
1153-J 93 50 49 49 49 72 
   
LL=-624 LL=-622 LL=-663 LL=-1508 
TGH3163 
      3163-A 38.3 155 140 139 140 139 
3163-E 17.4 137 144 143 145 143 
3163-I 24.1 162 146 145 146 145 
3163G 30.3 150 162 161 163 161 
   
LL=-511 LL=-512 LL=-511 LL=-513 

























Figure IV-24 : Modélisations thermiques avec la contrainte « Crétacé inférieur » du scénario HT1.2. A l’exception de AL10, 
tous les modélisatons s’accordent sur un réchauffement nécessaire après le refroidissement majeur du Jurassique 
supérieur/Crétacé inférieur. 
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En considérant le scénario HT2.1 (gamme de réchauffement de 60 à 100°C), les prédictions pour 
l’ensemble des 4 échantillons montrent des valeurs de LL relativement basses pour chacun, avec des 
prédictions AHe et AFT similaires aux autres scénarii (tableaux 12, 13). L’échantillon AL10 contraint 
en partie le choix du meilleur scénario. Ainsi, cette gamme de température de 60-100°C est la moins 
mauvaise pour l’ensemble des 4 échantillons. Elle suggère néanmoins que l’hypothèse du 
comportement homogène du craton sur la zone étudiée n’est peut-être pas vérifiée pour les 
échantillons du Nord (AL10 et YT7). Dans ce cas, un cycle refroidissement/réchauffement variable est 
envisageable entre les échantillons du Nord et ceux plus centraux. Le fait que les données TBT pour 
l’échantillon AL10 soient peu compatibles avec un fort réchauffement implique peut-être que les 
échantillons les plus centraux de la zone aient été tout simplement les plus réchauffés (jusque 60-
100°C) tandis que les échantillons proches de la bordure nord du Bouclier Reguibat subissaient un 
réchauffement moindre, d’un maximum de 60°C. 
Enfin, pour la gamme de température 60-100°C qui est favorisée d’après les résultats, une 
variation du timing du réchauffement (scénario HT2.4) en le faisant intervenir plus tard diminue 
drastiquement la valeur de LL pour TEN1185 et TEN1153, sans pour autant modifier beaucoup celles 
des deux autres. Le réchauffement maximal a donc été considéré comme se produisant de la façon la 
plus vraisemblable entre 90 et 50 Ma (Fig. IV-23). 
 
IV.2.C.2. Approche directe : exploitation de la dispersion des données AHe 
 
 Les approches envisagées précédemment ont été complétées par un test utilisant la 
corrélation globale entre les âges AHe et les quantités de eU des apatites (Fig. IV-21,-25). D’après les 
conclusions précédentes, il est possible que l’échantillon AL10 ait été moins réchauffé, ce qui 
expliquerait en partie les âges plus dispersés pour cet échantillon ou que la chimie puisse jouer un 
rôle (Gautheron et al., 2013). Pour ce qui concerne les autres échantillons (TEN1185, TEN1153 et 
TGH3163), le logiciel HeFTy (Ketcham et al., 2005) a été utilisé pour mener une modélisation directe. 
 Pour l’approche directe, des apatites synthétiques ont été générées sur HeFTy, dont les 
valeurs de l’eU sont fixées et dont la chimie peut être variée à travers la valeur de rmr0 (Ketcham et 
al., 2007). Cette valeur de rmr0 est un proxy qui permet de prendre en compte les variations de 
chimie des apatites, à partir des Dpar qui ont été mesurés, suivant la formule : 
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Pour chacun des échantillons, le rmr0 moyen, qui sert de proxy pour la chimie, est fixé à 0,81 (pour 
un Dpar moyen de 2,04 ± 0,07 µm pour les 3 échantillons), avec une taille moyenne de grain de 55 
µm. A partir de ce jeu de données synthétiques, pour une histoire thermique donnée, le logiciel 
HeFTy calcule les âges AHe pour chaque apatite selon sa chimie et son rmr0. Ainsi sont générées les 
relations âge AHe vs. eU qui sont présentées dans la figure IV-25. 
Des histoires thermiques proches du scénario HT2.1 (i.e contrainte chaude anté-Crétacé ; 
conditions de subsurface au Crétacé inférieur ; réchauffement post-Crétacé inférieur) ont alors été 
testées afin de trouver la meilleure adéquation possible avec l’ensemble de la distribution des âges 
AHe en fonction de l’eU. Les histoires thermiques testées sont présentées dans la figure IV-25. Les 
histoires thermiques HT2 et HT3 se révèlent être celles qui englobent le mieux la tendance montrée 
par la dispersion. L’utilisation de cette dispersion des âges AHe implique par ailleurs un 
réchauffement nécessaire après l’exhumation au Jurassique supérieur/Crétacé inférieur, dans une 
gamme de température similaire à celle déterminée dans la section précédente, i.e. 60-70°C. 
 
Figure IV-25 : Histoires thermiques testées pour reproduire la corrélation âges AHe vs. eU, avec le logiciel HeFTy 
(Ketcham et al., 2005). La corrélation idéale englobe le maximum de données (ligne noire). Elle peut être comparée 
directement aux corrélations obtenues par les différentes histoires thermiques (en haut à droite). 
 
IV.2.C.3. Validation et tests sur les autres échantillons 
 
 À la suite de ces interprétations des données AFT et AHe sur les échantillons comportant le 
double jeu de données, les contraintes déterminées par les deux approches inverses et directes ont  
 


























Figure IV-26 : Modélisations thermiques des échantillons sans données AHe (TGH4072, TGH3111B, TEN4065 et YT7) 
avec le logiciel QTQt. EIles sont contraintes par le scénario HT2.1 (équivalent de HT3). 
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été ré-utilisées dans des modélisations inverses pour les échantilons sans données AHe. Ceci a été 
effectué afin de vérifier que celles-ci permettent de prédire de façon convenable les données AFT 
obtenues sur les autres échantillons. Ceci a été effectué avec (1) une contrainte Crétacé inférieur, (2) 
une contrainte « chaude » anté-Crétacé, (3) un réchauffement entre 110 et 50 Ma jusque 60-70°C. Le 
scénario HT3 de la figure IV-25 est ainsi utilisé comme contrainte pour les 4 échantillons et permet 
de constater une bonne adéquation entre données observées et prédictions. L’échantillon YT7 
montre néanmoins une solution assez peu stable malgré ces contraintes. Les résultats sont présentés 
en figure IV-26, et montre la capacité du scénario HT3 à expliquer les données AFT. 
 
IV.2.C.4. Conversion des températures estimées en épaisseurs 
 
 J’ai évoqué les limites à la conversion des variations de température en épaisseurs 
érodées/déposées dans la section III.5. Dans le cas du domaine central du Bouclier Reguibat, les 
différents modèles convergent vers des températures de 80-100°C à 200 Ma (Fig.IV-25,-26). D’après 
les modèles obtenus, les échantillons ont subi un refroidissement jusque des températures de 40-
50°C. Ainsi, la gamme de refroidissement vraisemblable varie ici du simple au double, de 30 à 60°C 
pour l’événement de refroidissement principal. De façon similaire à l’article 1 dans la section IV.1.A, 
deux gradients extrêmes de température de 20 et 40°C/km sont utilisés pour évaluer les épaisseurs 
érodées à la faveur de cet événement. Sans données de forages qui permettraient de bien 
contraindre le paléogéotherme à ces époques, il est difficile de bien évaluer ce paramètre. Ainsi, une 
gamme d’épaisseurs érodées variant de 0,75-1,5 km pour le gradient thermique de 40°C.km-1 et 1,5-3 
km pour 20°C.km-1 est calculée. Pour la gamme des paléogéothermes possibles, l’ensemble des 
valeurs possibles est représenté dans la figure IV-27. Si la gamme des paléogéothermes est comprise 
entre 15 et 45°C.km-1, ce graphique fournit l’évolution des épaisseurs érodées. La largeur, en 
épaisseur, de la surface grise correspond à l’incertitude sur l’amplitude du refroidissement (entre 30 
et 60°C pour l’événement de refroidissement Jurassique supérieur/Crétacé inférieur). 
Ces gammes d’épaisseurs érodées restent en accord avec les paléo-épaisseurs de couverture 
paléozoïque supérieur estimées dans l’article 2 (Fig. IV-28 ; annexe 9). Elles semblent ainsi indiquer 
que le matériel alimentant l’érosion pendant cet événement d’exhumation majeur provenait 
majoritairement de l’érosion de cette couverture, avec une probable contribution du socle, 
cependant mal contrainte. De meilleures estimations pourraient être prédites si de meilleures 
estimations du paléogéotherme étaient disponibles. L’hypothèse d’une anomalie thermique comme 
moteur à l’exhumation pendant le Jurassique supérieur/Crétacé inférieur pose de façon d’autant plus 
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forte le problème de l’estimation du paléogéotherme, qui pourrait même avoir été de façon 
éphémère plus élevée que 40°C.km-1. Dans ce cas particulier, les épaisseurs estimées ici seraient 
surestimées ! Néanmoins, aucune donnée de forages n’existe permettant d’obtenir une évaluation 













 Sur cette figure, les épaisseurs correspondant au réchauffement postérieur aux conditions de 
subsurface du Crétacé inférieur ont été représentées avec les mêmes conditions sur les gammes de 
valeurs du paléogéotherme post-Crétacé inférieur. Les estimations du réchauffement varient 
grossièrement de 10 à 30°C et la gamme des épaisseurs déposées est représentée dans la surface 
bleue de la figure IV-27. L’enfouissement est globalement faible atteignant 1 à 1,5 km au maximum 
pour le plus faible paléogéotherme de 20°C.km-1. 
 
IV.2.D. Résumé des principaux résultats 
 
D’un point de vue global, ce jeu de données complet apporte d’importantes contraintes, 
principalement liées aux données AHe complémentaires par rapport à l’article 2 (annexe 9). Les 
premières modélisations en méthodologie inverse, pour chaque échantillon ont pu montrer qu’une 
histoire thermique commune était possible. Cette approche en inverse a également été confortée 
avec l’utilisation de la dispersion des âges AHe pour l’ensemble des échantillons, en fonction de l’eU. 
Figure IV-27. Estimations des épaisseurs déposées/érodées en fonction du paléogéotherme. En gris, la surface présente 
les estimations d’épaisseurs érodées pendant l’événement de refroidissement Jurassique supérieur/Crétacé inférieur. En 
bleu, la surface présente les estimations d’épaisseurs déposées pendant l’événement de réchauffement qui suit les 
conditions de subsurface au début du Crétacé inférieur. 




Figure IV-28 : (A) Carte des isopaques du Dévonien dans le bassin de Tindouf. Les limites du sommet du Dévonien et du 
sommet du Silurien sont en lignes noires. Les croix noires indiquent la position des forages utilisés pour construire les 
surfaces. (B) Carte des isobathes du Dévonien. La limite du sommet du Dévonien est indiquée en ligne noire. Les forages 
sont indiqués de la même façon qu’en (A). Hors des limites du sommet du Dévonien, les surfaces estimées ne sont pas 
fiables par manque de points, même si la méthode d’extrapolation « comble » ces manques jusqu’aux limites de la carte. 
(C) Coupe régionale suivant la longitude 8°O, basée sur la géométrie du Dévonien dans le bassin de Tindouf d’après les 
cartes (A) et (B). Les géométries dans le bassin de Taoudeni sont basées sur la littérature. Exagération verticale x 30. 
Cette double approche de modélisation confère une certaine robustesse à ces résultats. Les 
principaux points à retenir de cette étude du domaine central du Bouclier Reguibat sont les suivants : 
(1) Le Bouclier Reguibat aurait été enfoui sous une épaisseur de 0,75 à 3 km comprenant 
essentiellement une couverture sédimentaire paléozoïque ainsi qu’une portion relativement 
peu contrainte en épaisseur, de socle, jusqu’au Jurassique moyen/supérieur. Ceci est attesté 
par l’enregistrement sédimentaire préservé dans chacun des bassins intracratoniques de 
Tindouf et Taoudeni. 
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(2) Le même événement de refroidissement depuis le Jurassique supérieur jusqu’au Crétacé 
inférieur déjà observé dans le domaine occidental se retrouve dans le domaine central, 
malgré les incertitudes en termes de refroidissement. Comme cela est discuté dans  l’article 
2, ce refroidissement est cohérent avec l’une des caractéristiques géologiques majeures du 
Sahara, à savoir, le dépôt du « Continental Intercalaire » détritique. 
(3) Une étape de réchauffement est obligatoire après cette phase d’exhumation pour respecter 
les données TBT. Après les conditions de sub-surface subies par les échantillons entre 30-
40°C, ce réchauffement pourrait avoir atteint au maximum 60-80°C, voire moins pour les 
échantillons de sa bordure nord (AL10, YT7). 
(4) Après quoi, une tendance au refroidissement, relativement lent est enregistrée. Ce dernier 
mériterait peut-être d’être étudié plus en détail pour comprendre les différences existantes 
avec l’évolution du domaine occidental du Bouclier Reguibat. 
 
IV.2.E. Origine du matériel érodé pendant la phase d’exhumation Jurassique 
supérieur/Crétacé inférieur 
 
 Les analyses de données TBT menées sur les domaines occidental et central du Bouclier 
Reguibat mettent en évidence un événement majeur de refroidissement au Jurassique 
supérieur/Crétacé inférieur, depuis 120°C ou plus jusqu’à des conditions de surface ou sub-surface. 
Cet événement est lié à une importante exhumation de la marge passive et de l’intérieur du craton 
en quelques dizaines de millions d’années (Fig. IV-11-12,-13,,-25,-26). Ce refroidissement est 
également cohérent avec l’enregistrement sédimentaire qui voit se déposer des volumes importants 
de sédiments détritiques au même moment sur la marge. Cette section s’intéresse à l’origine du 
matériel érodé. En effet, une ancienne couverture sédimentaire a pu être érodée pendant cette 
période ainsi que/ou du socle du Bouclier Reguibat. 
IV.2.E.1. Echantillonnage et analyse 
 
 Les formations du Crétacé inférieur, discordant sur le Bouclier Reguibat, ont été 
échantillonnées (Fig. IV-7) le long d’un transect ENE-OSO (Fig.IV-29) pour effectuer des datations U-
Pb sur zircons. La pétrologie des échantillons a été caractérisée en utilisant la microscopie optique 
ainsi que la cathodoluminescence. Ceux-ci ont ensuite été broyés, tamisés et séparés par liqueur 
dense (bromoforme) pour récupérer la fraction lourde. Les zircons ont été triés manuellement après 
une seconde séparation sur liqueur dense (diodométhane). Les échantillons n’ont pas tous fourni 
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suffisamment de zircons pour suivre les recommandations de Vermeesch (2004) en ce qui concerne 
la validation statistique des résultats. Ce dernier recommande, pour des datations étudiant la/les 
source(s) des sédiments de dater plus d’une centaine de cristaux. 
 
Figure IV-29 : (a) Carte schématique du Nord-ouest du COA. Le rectangle localise la carte (b). (b) Carte des domaines 
occidental et central du Bouclier Reguibat, avec les noms des différentes sous-régions (d’après Tait et al., 2013). Les 
points rouges montrent les lieux d’échantillonnage, tous en provenance des dépôts d’âge crétacé inférieur. 
IV.2.E.2. Identification des sources potentielles 
 
 La région nord du TLDB a déjà été étudiée par Ali et al. (2014a, 2014b), sur la base 
d’arguments pétrographiques, de géochimie et de datation absolue. Les auteurs ont ainsi pu 
identifier une source de socle principale pour les dépôts détritiques d’âge crétacé inférieur, située 
dans la partie éburnéenne du Bouclier Reguibat. D’autres origines pour les sédiments sont également 
possibles en ce qui concerne notre étude, à savoir : le socle archéen du Bouclier Reguibat, les 
Mauritanides, et une potentielle couverture sédimentaire paléozoïque à présent érodée. Jusqu’à 
présent aucune étude géochronologique n’a été menée dans cette partie du bassin. La couverture 
sédimentaire est inexistante sur Reguibat et les Mauritanides, même si dans ce dernier cas, elle peut 
subsister, tectonisée dans les nappes, nappes constituées essentiellement de matériel panafricain 
(Villeneuve, 2008 ; Michard et al., 2010). 
 Le Bouclier Reguibat a été daté dans plusieurs endroits (Fig. IV-29,-30). En ce qui concerne la 
partie occidentale de ce socle : 
- dans la terrane de l’Amsaga, à proximité de l’Adrar mauritanien, de nombreuses études ont fourni 
des âges s’échelonnant de 3,5 à 2,7 Ga par la méthode U-Pb sur grain unique et Nd-Sm sur roche 
totale (Auvray et al., 1992 ; Potrel et al., 1996, 1998). 
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- dans la terrane du Tasiast, à l’Ouest de l’Amsaga, les premiers travaux de Bonnici et Giraudon 
(1963) et Rocci et al. (1991) ont déterminé des âges entre 2,8 et 2,3 Ga (méthode Rb/Sr sur minéraux 
et roche totale) tandis que Chardon (1997) a daté des gneiss de 3,1 à 3 Ga (méthode U-Pb). Ces 
données coïncident avec celles produites récemment par Key et al. (2008) et Schofield et al. (2012) 
dans une gamme d’âges de 3 à 2,5 Ga. 
- dans le Tiris, des âges de 2,7 Ga (Schofield et al., 2011), 3-2,7 Ga (Gärtner et al., 2013) et 3-2,9 Ga 
(Montero et al., 2014) ont été déterminés. D’autre part, des âges plus jeunes, de 2,5 Ga ont aussi pu 
être calculés dans des roches plutoniques associées à des zones de failles (O’Connor et al., 2005) ou 
plus isolées (pluton d’Aousserd, Bea et al., 2013). 
- un âge U-Pb sur baddeleyite de 2,7 Ga a été obtenu sur le grand dyke d’Ahmeyim, qui recoupe le 
domaine du Tasiast en Mauritanie (Tait et al., 2013). 
- des formations doléritiques ont été datées à 1,6-1,5 Ga par Dosso et al. (1979). 
- Enfin, les nappes des Mauritanides (ou Adrar Souttouf) montrent des âges plus jeunes et dispersés 
de 1 Ga à 270 Ma (Villeneuve et al., 2006 ; Gärtner et al., 2013). Ces deux études ont fait des 










 Pour la partie centrale du Bouclier Reguibat (Fig. IV-29) peu d’études existent. A la transition 
entre les régions archéenne du Ghallaman et protérozoïque du Sfariat, la partie archéenne au Nord à 
fourni des âges de 3 à 2,8 Ga (Lahondère et al., 2003). Dans la zone du Sfariat, une autre étude de 
Lahondère et al. (2001) a donné des âges à 2,1-2 Ga et une étude de Schofield et al. (2006), des âges 
Figure IV-30 : Populations d’âges pour le Bouclier Reguibat. En bleu les domaines archéens, en marron les 
Mauritanides et en violet les domaines protérozoïques. Les références utilisées sont présentées dans le texte ci-
dessus, et la localisation des domaines peut être trouvée sur la figure IV-29. 
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de 2,1-2 Ga. Ces âges sont similaires à ceux mesurés par Peucat et al. (2005) entre 2,1 -2,2 Ga, encore 
plus à l’Est dans les Eglab, qui appartiennent également au socle protérozoïque. 
IV.2.E.3. Pétrographie des échantillons 
 
 Les trois échantillons datés J6.2, J6.3 et J6.5 sont tous trois des roches détritiques (Fig. IV-31). 
J6.3 montre différents faciès dont un faciès microconglomératique contenant des fragments de grès, 
de quartzites et quelques bioclastes, et un faciès de grès fin, à grains homogènes. La taille de grains 
des échantillons J6.2, J6.5 et J6.3 pour le faciès gréseux est homogène. Néanmoins, ils peuvent 
présenter des cimentations variées (typiquement sur l’échantillon J6.5. ; en figure IV-31 peuvent être 
vues des variations dans la cimentation, observées plus en détail sur les figures IV-32,-33). 
 
Figure IV-31 : Observations macroscopiques des échantillons J6 .2, J6.3 et J6.5. La zone d’échantillonnage de J6.3 
montrait d’importantes variations de faciès. La pièce utilisée pour échelle a un diamètre de 1,6 cm. 
 Les observations microscopiques ont été effectuées afin de déterminer la composition 
majoritaire des grains constitutifs (Fig. IV-32,-33). Dans chacun des échantillons, le quartz, 
monocristallin représente le composant majoritaire (Fig. IV-32,-33). C’est la cimentation de ces grains 
de quartz qui rend différentes ces roches. Pour J6.5 (Fig. IV-32A, B), les grains ne sont pas jointifs, et 
sont noyés dans une matrice siliceuse. Une partie de la porosité est remplie par de la chalcédoine. En 
ce qui concerne l’échantillon J6.2, il apparait comme un grès conglomératique en macroscopie, mais 
les lithoclastes diffèrent du reste de la roche par un ciment siliceux alors que le reste de la roche 
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possède une matrice carbonatée (Fig. IV-32C, D) Les grains de quartz, majoritaires, sont également 
non jointifs. La présence d’argiles se retrouve dans les interstices, et quelques minéraux lourds 
peuvent être aussi observés (zircon, rutile, barytine, phosphates de terres rares). Enfin, pour 
l’échantillon J6.3 : le faciès gréseux montre des quartz imbriqués (Fig. IV-33E) qui peuvent posséder 
des auréoles de surcroissances, et très peu de feldspaths ; le faciès à bioclastes (Fig. IV-33A,B,C,D) 
montre des grains de quartz très peu jointifs cimentés par une matrice micro-sparitique carbonatée ; 
le faciès microconglomératique présente des grains de quartz monocristallins relativement 
homogènes et peu jointifs, ainsi que quelques quartz polycristallins (Fig. IV-33F,G,H). Ceux-ci 
représentent un indicateur potentiel de l’érosion de roches métamorphiques. 
 
Figure IV-32 : planche photographique montrant les différents aspects microscopiques des échantillons J6.2 et J6.5. (A) et 
(B) Echantillon J6.5, même localisation sur lame, en lumière polarisée analysée et non analysée, respectivement. (C) et 
(D) J6.2, observations de la même zone en lumière polarisée analysée et en cathodoluminescence, respectivement. 
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IV.2.E.4. Datations U-Pb 
 
 Les datations U-Pb sur zircon ont été effectuées par ablation laser ICPMS (voir la 
méthodologie dans Belousova et al., 2001) au Department of Earth and Planetary Science, à l’UCL 
(University College London), Londres. Les zircon Plesovice ont servi de standard (Sláma et al., 2008) 
ainsi que les verres NIST SRM 610 (Jochum et al., 2011) pour calibrer les expériences. Les âges 
obtenus ont ensuite été corrigés à l’aide du logiciel Glitter (ARC National Key Center for GEMOC) et 
représentés sous la forme recommandée par Vermeesch (2012). Les données montrant les rapports 
isotopiques calculés pour chaque échantillon ainsi que les âges corrigés sont présentées en annexes 
6 et 7. Il faut noter sur la figure IV-34 que le premier pic d’âge à 300-400 Ma correspond à l’âge des 
standards Plesovice (337 Ma). Viennent ensuite deux populations principales, au sein d’une large 
gamme d’âges qui s’échelonnent de 400 Ma à plus de 3 Ga. La première population se situe entre 
450 et 800 Ma pour chacun des échantillons. La seconde est en proportion moins représentée, et 
montre une plus grande variation de 1,6 à 2,2/2,4 Ga dans le Paléoprotérozoïque. Entre ces deux 




 Les datations U-Pb sur zircon sont plutôt cohérentes d’un échantillon à l’autre. Toutes 
identifient une composante panafricaine (450-800 Ma) et Paléoprotérozoïque (Fig. IV-34). Sur la base 
des différentes populations d’âge existantes pour le socle du Bouclier Reguibat précédemment 
décrites, les âges panafricains sont vraisemblablement liés aux Mauritanides, ou à une couverture 
panafricaine érodée à la faveur de leur mise en place (Fig. IV-29 ; Villeneuve et al., 2006 ; Gärtner et 
al., 2013). Sans informations supplémentaires de géochimie et une analyse plus poussée du cortège 
de minéraux lourds, une contribution de la part de l’Anti-Atlas n’est pas à exclure, ce dernier étant 
également constitué de matériaux précambriens panafricains (Gasquet et al., 2008). Les zircons 
paléoprotérozoïques peuvent quant à eux provenir soit de la région centrale du Bouclier Reguibat 
(Lahondère et al., 2003 ; Schofield et al., 2006), des plutons isolés dans sa partie occidentale (Bea et 
al., 2013) ou bien de l’Anti-Atlas où Youbi et al. (2014) ont aussi mis en évidence des âges 
paléoproterozoïques. La proximité géographique des socles du Bouclier Reguibat et des Mauritanides 
tend plutôt à les considérer comme les sources principales, sans exclure une contribution mineure de 
l’Anti-Atlas. L’étude de provenance de Ali et al. (2014b) dans la partie nord du TLDB a cependant 
exclu l’Anti-Atlas comme source des dépôts d’âge crétacé inférieur. Il est alors peu probable que les 
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Figure IV-34 : Résultats des datations U-Pb sur monograins de zircon. Par-dessus les histogrammes de 
distribution des âges sont représentés les densités de Kernel avec une fréquence de coupure à 150 Ma (voir 
Vermeesch, 2012). N= nombre de cristaux. En bleu clair est surligné le pic des âges des standards, en turquoise 
les âges panafricains et en bleu foncé la population paléoprotérozoïque. 
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dépôts à proximité du Bouclier Reguibat aient pu recevoir une contribution, même mineure, de 
l’Anti-Atlas. Ainsi, les seules Mauritanides et/ou une potentielle couverture sédimentaire à présent 
érodée, qui contenait du matériel panafricain remanié, seraient les sources à l’origine de cette 
première population d’âges. 
 La seconde population d’âges, paléoproterozoïque, peut être originaire de la même source 
que la plus jeune. En effet, étant plus vieille, le stock de zircon peut très bien avoir été impliqué dans 
plusieurs cycle d’érosion/dépôt. Une origine anti-atlasique est écartée pour les mêmes raisons que 
précédemment. D’autre part, les âges de ces zircons sont aussi compatibles avec l’érosion du socle 
de la partie centrale du Bouclier Reguibat.  
Concernant la contribution du socle et d’une 
couverture sédimentaire, les observations 
pétrographiques montrent une possible origine 
sédimentaire pour les sources avec par exemple, 
le faciès microconglomératique à galets de 
quartzites et grès (J6.3), sachant que les 
quartzites connues sont d’âge ordovicien ou 
précambrien. Néanmoins, la contribution par 
érosion d’un socle métamorphisé (quartz 
polycristallin) est possible. La contribution du 
socle est également reconnue par les études des 
minéraux lourds dans les sédiments offshore 
(von Rad et Einsele, 1980). Cette contribution 
mixte suggèrerait qu’après l’érosion de la 
couverture paléozoïque (qui était présente dans le domaine central du Bouclier Reguibat ; section 
IV.2.C.4, Fig. IV-28, annexe 9), l’érosion se poursuit avec le socle sous-jacent, ce qui permet de 
comprendre la contribution des minéraux lourds et de quartz polycristallins dans les dépôts d’âge 
crétacé inférieur 
 Enfin, un fait remarquable réside dans la quasi-absence de zircons archéens dans ces zircons 
détritiques, étant donnée la proximité du socle Archéen et la discordance des dépôts d’âge crétacé 
inférieur sur le socle archéen (Fig. IV-1,-7,-29). Ceci est surprenant au vu des histoires thermiques 
déterminées pour les domaines central et occidental du Bouclier Reguibat (sections IV.1.B et 
IV.2.C.4). Une explication serait d’envisager la répartition du matériel de part et d’autre d’une limite 
de drainage. Cette limite, suivant une ligne OSO-ENE aurait séparé une région nord où le matériel 
Figure IV-35 : Schéma hypothétique du mode de drainage lors 
de l’exhumation Jurassique supérieur/Crétacé inférieur. Les 
légendes sont identiques à la figure IV-29. 
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érodé finissait dans le TLDB d’une autre, au Sud, où il se trouvait drainé vers l’intérieur du craton (Fig. 
IV-35). De façon générale, les âges sont compatibles avec l’érosion de sources multiples, soit du socle 
paléoprotérozoïque soit du socle panafricain des Mauritanides, avec une contribution minoritaire du 
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IV.3. Evolution phanérozoïque du domaine oriental du Bouclier Reguibat 
 
 L’acquisition de ce jeu de données a été rendue possible grâce aux échantillons fournis par  
J.-J. Peucat, Université de Rennes. Il permet de compléter l’étude du Bouclier Reguibat dans toute sa 
longueur depuis le centre du craton vers la suture panafricaine, avec, à l’Est le Bouclier Touareg (Fig. 
IV-1, -36). 
 
Figure -IV-36 : Carte géologique du domaine oriental du Bouclier Reguibat. Les échantillons utilisés dans cette section 
sont localisés sur la carte, avec leurs âges AFT et AHe. Les légendes colorées sont les mêmes que dans la figure IV-2. Les 
lignes blanches en gras montrent la localisation des coupes de la figure IV-42. 
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IV.3.A. Résultats AFT et AHe pour le massif du Yetti-Eglab 
 
 Les résultats TBT pour le domaine oriental du Bouclier Reguibat, ou massif Yetti-Eglab, sont 
fournis dans les tableaux 14 et 15 (en détail dans les annexes 2, 3 et 4). Ce groupe de données est 
séparé du domaine central sur la base des âges AFT, qui sont tous plus vieux que 250 Ma excepté 
pour l’échantillon TL3. Les âges AFT varient entre 237 ± 21 Ma et 497 ± 61 Ma, les moyennes de 
longueurs de trace entre 11.2 ± 0.41 μm (peu de longueurs, n = 27 sur l’échantillon DEG6) et 11.5 ± 
0.29 μm. Les moyennes de longueurs de traces sont fournies dans la figure IV-20 et les histogrammes 
de longueurs, en annexe 3, montrent un large étalement, qui s’explique probablement par un séjour 














(Ma) ± 1σ 
U 
(ppm) 





IG3 0,469 0,149 6,968 84 393 ± 36 3 - - 1,7 ± 0,2 






  CH1 1,098 0,454 7,159 6 307 ± 26 8 11,5 ± 0,2 2,1 1,9 ± 0,2 






  CH2 3,105 1,516 7,112 18 264 ± 21 26 12 ± 0,2 1,7 2,0 ± 0,2 






  CH3 1,059 0,426 7,064 86 315 ± 24 7 11,5 ± 0,3 2,3 2,0 ± 0,2 






  GH3 1,177 0,41 7,016 6 359 ± 27 7 11,5 ± 0,2 1,9 1,8 ± 0,2 






  DEG6 2,276 0,701 6,111 46 355 ± 25 12 11,2 ± 0,4 2,1 2,0 ± 0,1 






  GH20 0,471 0,101 5,996 15 497 ± 61 2 - - - 






  TL3 0,818 0,376 6,052 66 237 ± 21 8 - - 2,1 ± 0,2 






   
Tableau 14 : Données AFT sur le domaine oriental du Bouclier Reguibat. 
 
 Les âges AHe corrigés de l’éjection montrent une dispersion très importante de 32 ± 3 Ma à 
384 ± 31 Ma, avec une gamme d’eU variant de 3,5 à 31 ppm. La dispersion des âges AHe (en fonction 
de l’eU) se montre sous deux tendances : une première tendance montre des âges vieux, de 400 à 
150 Ma pour les échantillons GH3 et IG3, tandis qu’une seconde tendance affiche des âges moyens  
compris entre d’envrion 80 à 200 Ma (Fig. IV-37). Quelques âges isolés sont plus jeunes que les 
autres (surtout pour les échantillons GH20 et TL3 ainsi qu’un âge pour CH1). 
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Sample Rs (µm) Weight(µg) FT eU (ppm) Age (Ma) Age c, (Ma)* s,d, 
CH1-A 47,3 2,43 0,789 9,0 74 93 7 
CH1-B 56,4 4,13 0,809 3,5 68 84 7 
CH1-C 49,4 2,68 0,802 15,8 26 32 3 
CH1-D 40,2 1,45 0,751 13,1 130 173 14 
CH1-F 38,8 1,31 0,754 13,3 80 106 8 
CH1-G 64 6,37 0,831 8,2 90 108 9 
CH1-H 37,9 1,28 0,717 31,8 102 143 11 
CH1-J 50,6 3,96 0,761 6,6 178 234 19 
CH1-K 40,7 1,74 0,723 21,6 73 101 8 
        CH3-C 50,5 3,04 0,789 5,7 175 222 18 
CH3-F 35,5 0,96 0,717 16,1 99 138 11 
CH3-A 54,7 4,25 0,79 7,0 111 141 11 
CH3-G 59,2 6,11 0,793 4,9 122 153 12 
        GH3A 66,1 7,49 0,823 9,6 253 307 25 
GH3B 91,1 21,74 0,876 5,9 243 278 22 
GH3-C 71,5 8,99 0,842 5,4 88 104 8 
GH3-E 57,9 4,06 0,784 7,5 256 326 26 
GH3-F 99 19,03 0,883 1,8 98 111 9 
        IG3-C 43,8 1,72 0,722 23,0 120 166 13 
IG3-E 39,4 1,31 0,686 7,8 203 295 24 
IG3-F 36,7 0,99 0,675 6,8 146 216 17 
IG3-G 40,6 1,56 0,741 5,1 147 198 16 
IG3-I 40,4 1,67 0,721 5,6 277 384 31 
        TL3-L 41,1 1,58 0,745 11,1 99 133 11 
TL3-B 49,4 2,68 0,803 13,1 42 53 4 
TL3-C 41,3 1,57 0,778 19,8 31 40 3 
TL3-D 39 1,44 0,717 11,6 62 87 7 
TL3-F 41,4 1,92 0,717 13,4 77 107 9 
TL3-G 43,5 1,98 0,745 12,0 67 89 7 
TL3-J 52 3,29 0,797 9,7 80 101 8 
TL3-H 47 2,35 0,777 14,9 69 89 7 
TL3-K 46,6 2,77 0,746 5,7 32 42 3 
        GH20-A 36,4 1,14 0,702 8,1 60 85 7 
GH20-C 37,4 1,28 0,703 14,7 42 59 5 
GH20-D 37,4 1,28 0,703 7,3 61 87 7 
GH20-F 41,1 1,58 0,745 5,7 51 68 5 
GH20-H 35,1 1,22 0,663 11,2 27 41 3 
GH20-G 39,2 1,52 0,711 13,1 34 48 4 
 
Tableau 15 : Résultats AHe sur le domaine central du Bouclier Reguibat. Rs :rayon de la sphère équivalente ; FT facteur de 
correction de l’éjection α ; eU :uranium efficace ; Age c. :âge corrigé de l’éjection α ; s.d. standard deviation. 
 




Figure IV-37 : Âges corrigés AHe (Ma) en fonction de l’eU (ppm) pour les échantillons du domaine oriental. 
La distribution des âges en fonction de l’eU est présentée dans la figure IV-37, et ne permet 
pas d’en déduire une corrélation simple entre ces deux paramètres. Les âges AHe jeunes ne sont pas 
corrélés de façon évidente aux valeurs faibles de eU. Le fait qu’une part importante des âges AHe se 
concentre entre 200-80 Ma pourrait indiquer la présence d’un événement de refroidissement 
pendant cette époque. Par rapport aux données AHe, les données AFT, avec leur distribution étalée 
des longueurs de traces (annexe 3) et leurs âges élevés ne fournissent pas d’informations univoques, 
si ce n’est un maintien prolongé dans les conditions thermiques de la zone de cicatrisation partielle. 
La large gamme d’âges AFT va également dans ce sens et indiquerait là encore que l’hypothèse d’un 
comportement globale cohérent du domaine cratonique reste valide pour le domaine oriental. 
 
IV.3.B. Modélisations thermiques  
 
 Les modélisations thermiques ont été effectuées avec QTQt. Contrairement aux domaines 
ouest et central, le massif Yetti-Eglab est difficilement contraint par des observables géologiques. En 
effet, dans cette région quelques dépôts d’âge crétacé existent, mais sont souvent recouverts par les 
dépôts de Hamada et sont ainsi difficilement lisibles. De fait, l’histoire mésozoïque est peu connue, 
malgré la présence du Crétacé (inférieur ? supérieur ?) relativement proche du socle le long de la 
suture panafricaine. 
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IV.3.B.1. Tests initiaux sans contraintes 
 
 En l’absence de contraintes, les modélisations prédisent un séjour prolongé dans la zone de 
cicatrisation partielle (60-110°C) pour la majorité des échantillons (Fig. IV-38). Les solutions sont peu 
stables, mais excepté pour IG3, montrent toutes un événement de refroidissement entre le 
Jurassique supérieur et le Crétacé supérieur, depuis des températures de 70-90°C jusqu’à des 
températures de sub-surface de 30-40°C. Cependant, le début de ce refroidissement est très variable 
selon l’échantillon. Deux cas extrêmes sont observés, à savoir un groupe constitué de CH1, CH3 et 
GH3 où le refroidissement commence à la transition Jurassique/Crétacé et l’échantillon TL3 pour 
lequel un refroidissement n’est observé que tardivement, à la transition Crétacé/Paléogène. La 
fiabilité de cette dernière modélisation est faible car TL3 n’a permis aucune mesure de longueurs. 
Ainsi, le refroidissement rapide au Crétacé supérieur est mal contraint (fig. IV-38). L’échantillon IG3 
n’a pas pu être modélisé sous QTQt, probablement à cause de la trop grande dispersion des âges. 
D’autre part, les données de l’échantillon GH20, d’assez mauvaise qualité, aboutissent à des histoires 
thermiques complexes, non stables, et qui ne sont pas présentées. 
 
IV.3.B.2. Tests avec contraintes crétacées 
 
 Après les tests initiaux, j’ai utilisé plusieurs contraintes au Crétacé, pour tenter de mieux 
cerner le début du refroidissement : (1) un début du refroidissement pendant le Crétacé inférieur 
(120-180 Ma ; 70-110°C ; scénario Cinf1), (2) un début du refroidissement pendant le Crétacé 
supérieur (80-120 Ma ; 70-110°C ; scénario Cinf2) et (3) un scénario mixte Cinf3 (90-150 Ma ; 60-
100°C). Ceci a été entrepris dans le but de vérifier la possibilité pour les différents échantillons de 
montrer une histoire thermique commune. Ces tests sont présentés dans la figure IV-39, qui 
présente les histoires « moyennes » (« expected models » dans QTQt), en utilisant 10 000 itérations 
pour le burn-in et le post-burn-in. 
 




Figure IV-38 : Modélisations thermiques initiales sans contraintes pour les échantillons CH1, CH3, GH3 et TL3. Dans la 
partie haute de la figure sont représentées les histoires thermiques prédites, en-dessous, sont précisées les prédictions 
pour chaque type de données. L’échantillon TL3 n’a pas fourni de longueurs. 
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 De façon claire, l’échantillon TL3 ne peut pas être contraint de la même façon que les trois 
autres, vraisemblablement à cause de ses âges AHe significativement plus jeunes (tableau 15, annexe 
4 ; Fig. IV-37,-39). De plus, QTQt prédit pour TL3, un âge AFT toujours trop jeune, quelle que soit la 
contrainte utilisée. Ainsi, la localisation de TL3, à proximité de la bordure du COA indique peut-être 
Figure IV-39 : Modélisations thermiques pour les trois scénarii testés, pour les  4 échantillons. En haut sont présentées les histoires 
thermiques pour chaque scénario. En bas sont proposées les prédictions associées pour chaque échantillon. 
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que cette région s’est comportée localement de façon différente par rapport au reste du massif Yetti-
Eglab. Enfin, la modélisation de TL3 ne fournit jamais de solution stable et les contraintes utilisées 
doivent donc être rejetées pour ce dernier. En ce qui concerne les échantillons CH1, CH3 et GH3, 
chaque scénario montre des histoires thermiques modélisées qui varient très peu. Le signal de 
refroidissement, d’une amplitude d’environ 40-50°C, plutôt constant, peut être restreint au Crétacé 
inférieur-début du Crétacé supérieur, sur une durée de quelques dizaines de millions d’années (Fig. 
IV-39), et il amène les échantillons jusqu’à des conditions très proches de la surface. Pour ce qui 
concerne TL3, ce refroidissement survient plus tardivement. En général, les âges AHe élevés pour les 
4 échantillons posent problème, car les modélisations n’arrivent pas à les reproduire. Ceci est dû au 
fait que le logiciel va contraindre l’histoire thermique principalement sur la base des âges les plus 
jeunes. Comme souligné précédemment, l’absence de corrélation entre âges AHe et eU nécessite un 
travail approfondi pour expliquer la dispersion (voir partie 3, section III). 
 L’utilisation de trois contraintes différentes produit des modélisations très proches (Fig. IV-
39). Les valeurs de LL pourraient en théorie aider à discriminer entre les meilleurs modèles mais la 
grande proximité entre les différentes prédictions ne le permet pas. Ainsi, la modélisation initiale 
sans contraintes peut même être utilisée comme situation de référence pour CH1, CH3, GH3 et TL3, 
suggérant un refroidissement qui se produit majoritairement pendant le Crétacé, et dont le début est 
mal contraint. La faible amplitude du refroidissement au Mésozoïque coïncide avec le maintien 
pendant une très longue durée des échantillons dans la zone de cicatrisation partielle (60-100°C). 
 
IV.3.B.3. Un refroidissement crétacé pour les échantillons à AFT ? 
 
 Nous avons utilisé une contrainte de réchauffement depuis le Crétacé inférieur à des 
températures de 80-100°C jusqu’à la transition Crétacé inférieur/supérieur à 30-50°C pour vérifier la 
possible adéquation de ce scénario avec les échantillons n’ayant que des données AFT. Ainsi, j’ai 
modélisé les échantillons CH2 et DEG6. Ces modélisations donnent de bonnes prédictions et sont en 
accord avec les histoires thermiques déterminées pour CH1, CH3 et GH3 (fig. IV-40). Cependant, il 
convient de noter que les histoires thermiques de ces deux échantillons ne contraignent pas 
l’existence de ce réchauffement, mais confirme uniquement sa possibilité statistique étant donné les 
résultats de TBT AFT et AHe. 




Figure IV-40 : Modélisations thermiques pour CH2 et DEG6, suivant les contraintes déduites dans les sections 
précédentes. De façon générale, les modélisations prédisent bien les données AFT et ces deux échantillons confirment la 
possiblité d’existence de cette évolution thermique. 
IV.3.C. Résumé et discussion 
 
 Moins de données ont été obtenues pour le domaine oriental du Bouclier Reguibat et les 
contraintes géologiques utilisables sont moins fiables par rapport aux deux autres domaines 
présentés précédemment. Les âges AFT anciens et la large dispersion des longueurs sont de plus 
d’une aide modérée pour les modélisations de cette zone. Le fait que la dispersion des données AHe 
se retrouve limitée vers les âges « jeunes », par une gamme d’âge comprise entre 80-100 Ma 
constitue le contrôle le plus fort pour fixer le refroidissement principal. 
 Un point important réside dans l’enregistrement d’un événement majeur de refroidissement 
dans une gamme d’âges proche du refroidissement déjà mis en évidence pour les domaines central 
et occidental du Bouclier Reguibat. Pour ce domaine oriental, le début du refroidissement est 
cependant peu contraint pourrait être situé au Crétacé inférieur (excepté pour TL3). Si ce 
refroidissement est un équivalent latéral de ce qui est observé dans les autres domaines, il est ici de 
plus faible ampleur, 40-50°C au maximum. D’autre part, il n’est pas suivi d’un événement de 
réchauffement, comme l’indiquent les âges AHe de 200 à 80 Ma en majorité. Toutes ces différences 
seront discutées en détail dans la section VI (partie 4). 
De manière globale, le refroidissement n’est peut-être pas très bien contraint ici, mais son 
existence peut être attestée par une autre étude de TBT effectuée dans le bassin de Reggane (Fig. IV-
36) par Logan et Duddy (1989). La comparaison entre ce qui se produit dans le bassin et ce qui se 
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produit sur le socle doit néanmoins être faite avec prudence. En effet, le bassin est situé à proximité 
de la suture panafricaine, du Bouclier Touareg, et ne se comporte peut-être pas de la même façon 
que le Bouclier Reguibat. Logan et Duddy (1989), sur des puits situés dans Reggane mettent en 
évidence un léger refroidissement se produisant entre le Jurassique et le Crétacé. Cependant, le 
timing de ces deux événements n’est pas parfaitement concordant et pour tous leurs modèles, Logan 
et Duddy (1989) modélisent un événement qui se produit toujours à la transition Jurassique/Crétacé 
(Fig. IV-41 ; Nord-est du bassin de Reggane). 
 
Figure IV-41 : A gauche : modélisation thermique dans le bassin de Reggane (Logan et Duddy, 1989). Un faible événement 
de réchauffement est identifié du Permien jusqu’à la transition Jurassique/Crétacé. A droite, une coupe du Sud du bassin 
de Reggane montre le contact des séries paléozoïques sur le socle du domaine oriental de Reguibat. 
 Bien que n’étant pas directement au contact avec le socle du Bouclier Reguibat, une coupe 
du bassin de Reggane montre le Continental Intercalaire discordant sur les séries paléozoïques. Ainsi, 
de la même façon que pour les autres domaines, il est possible d’envisager un événement de 
refroidissement, ici révélé par les modélisations thermiques, qui mettent en évidence une 
exhumation qui a pu participer à la mise en place ces dépôts crétacés discordants. 
 L’événement de refroidissement Jurassique/Crétacé dans le domaine oriental du Bouclier 
Reguibat survient après un long séjour dans la zone de cicatrisation partielle et semble indiquer que 
cette portion du socle ne s’est pas comportée de la même façon que le reste du bouclier. D’autre 
part, cela pourrait indiquer que le domaine oriental n’a tout simplement pas été enfoui dans des 
proportions identiques au cours du Paléozoïque. Les épaisseurs du Paléozoïque supérieur utilisées 
sur la base de données de sub-surface, sont estimées à 2 km maximum pour l’ensemble Dévono-
carbonifère (Fig. IV-42 ; Kettouche, 2008). Ceci est comparable aux épaisseurs déjà évaluées pour le 
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domaine central du Bouclier Reguibat (section IV.2). Ainsi, en considérant une épaisseur de séries 
paléozoïques homogène (du moins dans les domaines central et oriental), il est possible d’expliquer 
des amplitudes plus fortes du refroidissement par une érosion différentielle qui impliquerait 
davantage de socle, sachant que la couverture paléozoïque toute entière a alors été érodée. Ceci 
pourrait être validé par l’utilisation de thermochronomètres de plus haute température que ceux de 
l’apatite (par exemple zircon ou titanite), qui fourniraient des informations plus profondes et 
affineraient ainsi les estimations d’épaisseurs érodées. 
 
Figure IV-42 : Coupes sismiques Nord-Sud interprétées, dans la partie Est du bassin de Tindouf (d’après Kettouche, 2008). 
La base du Dévonien a été surlignée en rouge, celle du Carbonifère en noir. La localisation des coupes est indiquée sur la 
carte de la figure IV-36. 
 
 
Evolution de l’extrémité nord du COA : apports des études de l’Anti-Atlas et du Haut Atlas 
179 
 
V. Evolution de l’extrémité nord du COA : apports des études de 
l’Anti-Atlas et du Haut Atlas 
 
Dans le cadre de notre problématique de liaison entre intérieur cratonique et bordures, une 
attention particulière doit être apportée, d’une part, au domaine de transition que constitue l’Anti-
Atlas, dernière portion nord du COA, et d’autre part, encore plus au Nord, au domaine mobile, 
auquel appartient le Haut Atlas, qui borde le craton. Cette dernière étude doit permettre d’affiner 
l’histoire cénozoïque de la région « mobile » alpine, afin de confronter son enregistrement tectono-
sédimentaire et les phases de déformation identifiées aux résultats et modélisations TBT obtenus sur 
le craton. Dans cette partie ont été analysées des données TBT obtenues sur l’Anti-Atlas et une étude 
structurale menée le long du front sud du Haut Atlas est présentée. 
V.1. Un domaine de transition : l’Anti-Atlas 
 
 Le domaine anti-atlasique constitue l’une des portions de socle du COA, dans lequel des 
boutonnières précambriennes affleurent au cœur de ceintures sédimentaires paléozoïques (Fig. II-
19). C’est également l’un des tronçons de la chaîne plissée d’avant-pays de l’orogène varisque. Ce 
dernier a déjà fait l’objet d’études de TBT, et en utilisant principalement la méthode AFT (Malusá et 
al., 2007 ; Ruiz et al., 2011 ; Oukassou et al., 2013 ; Fig. V-1). Les études AFT de Ruiz et al. (2011) et 
Oukassou et al. (2013) ont fourni des  résultats s »imilaires en termes de modélisations thermiques. 
Les résultats de Malusá et al. (2007) ne seront pas pris en compte. En effet, l’absence d’utilisation de 
contraintes géologiques ne leur permet pas, à mon avis, à partir des seules données de rendre 
compte du principal observable géologique que représente la discordance du Crétacé supérieur sur 
le socle. 
Jusqu’à présent, peu de données AHe ont été produites sur l’Anti-Atlas, à l’exception de la 
thèse de Sehrt (2014), dont les données ne sont pas publiées. Ruiz et al. (2011) ont produits des 
données AHe, mais ces données n’ont pas bénéficié d’un traitement approfondi. Jusqu’à maintenant, 
aucune donnée AHe utilisant les méthodologies et découvertes récentes n’a été produite. Le jeu de 
données présenté dans la suite ne vise donc pas à présenter un renouvellement de toutes les 
données de la région, mais à vérifier que les données AHe modifient ou non les conclusions générales 
déjà issues des études AFT. 




Figure V-1 : Carte géologique simplifiée de l’Anti-Atlas (même légende que la figure IV-2, sauf le domaine bleu, 
constituant l’Atlas). Une modélisation thermique représentative est tirée de chacune des études citées dans le texte. De 
gauche à droite, Ruiz et al. (2011), Oukassou et al. (2013) et Malusá et al. (2007). Les deux points blancs sur la carte 
montrent la localisation des échantillons de notre étude. 
 
Les échantillons utilisés proviennent des boutonnières du Draa, proche du TLDB et de Bou 
Azzer (Fig. II-19, V-1) où sur cette dernière existe des données AFT (Oukassou et al., 2013). Les 
données AHe sont présentées dans le tableau 16, et en détail dans l’annexe 8. 
V.2.A. Echantillon de Bou Azzer 
 
 La boutonnière de Bou Azzer a été étudiée par la méthodologie TBT sur apatite et zircon 
(Oukassou et al., 2013). Peu d’âges AHe ont été obtenus sur cette zone, et leur interprétation est 
compliquée par la dispersion très importante des âges en fonction de l’eU (Fig. V-2).  Là encore, cette 
dispersion peut être intégrée dans un « fuseau » de variation chimique (suivant la méthode exposée 
dans la section IV.1.B. avec l’usage du rmr0, voir Ketcham et al. (2007) et Fig. IV-12,V-3). 
La corrélation âges AHe vs. eU a été utilisée, en approche directe, avec le logiciel HeFTy 
(Ketcham et al., 2005) en testant quatre histoires thermiques qui diffèrent dans leur histoire post-
150 Ma, et avec différents rmr0 : HT1 envisage un réchauffement lent jusqu’à la transition 
Paléogène/Néogène ; HT2, un réchauffement plus rapide jusqu’à 80-70 Ma avant un refroidissement 
au Cénozoïque ; HT3, un réchauffement très rapide et un maintien dans des conditions chaudes 
(60°C) de 100 à 50 Ma ; HT4, un réchauffement rapide suivi d’un refroidissement jusqu’à la transition 
Crétacé/Paléogène, puis d’un nouveau cycle réchauffement/refroidissement au Cénozoïque. 
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        16BA-A - 5,30 0,769 5,5 27 36 3 
16BA-D - 1,21 0,729 1,4 41 56 4 
16BA-B - 1,80 0,690 2,0 99 143 11 
16BA-C - 1,11 0,641 1,3 59 93 7 
        DRAA3A 43,1 1,80 0,762 27,3 112 147 12 
DRAA3B 53,6 3,48 0,825 21,0 172 209 17 
DRAA3C 42,2 1,71 0,7 25,1 94 134 11 
DRAA3D 44,4 2,60 0,728 18,9 133 182 15 
DRAA3E 54,1 3,60 0,809 23,6 139 172 14 
DRAA3F 47 2,35 0,778 23,0 91 118 9 
DRAA3H 55,5 4,01 0,803 20,6 199 248 20 
DRAA3I 41,4 1,92 0,717 25,7 81 113 9 
DRAA3J 52,8 2,45 0,729 60,4 129 177 14 
DRAA3K 47,8 2,44 0,793 27,2 153 192 15 
DRAA3L 51,1 3,05 0,794 23,0 144 181 14 
DRAA3M 50,1 3,01 0,778 31,5 128 165 13 
DRAA3N 45,6 1,90 0,735 33,4 148 201 16 
DRAA3O 59,1 4,05 0,798 33,3 153 192 15 
 
Tableau 16: Données AHe pour les deux échantillons du Draa et de Bou Azzer. Rs : rayon de sphère équivalente ; FT : 
facteur de correction de l’éjection ; eU : uranium efficace ; Age c.* : âge corrigé de l’éjection des particules α ; s.d. : erreur 
standard. 
Dans cette exploration, les données AHe aparaissent trop peu contraignantes pour avoir un 
réel pouvoir de discrimination entre les 4 chemins thermiques testés. D’autre part, l’âge AHe 
possédant l’eU le plus élevé est difficile à reproduire quelle que soit l’histoire thermique. Ces 
données AHe seules ont été couplées aux données AFT déjà publiées, pour voir s’il était tout de 
même possible d’isoler une histoire thermique. Puisque l’échantillon BA16 ne possède pas de 
distribution de longueurs de traces, j’ai utilisé un jeu de données AFT synthétiques similaire à ceux 
produits dans l’étude d’Oukassou et al. (2013). 
 
Figure V-2 : âges AHe corrigés de l’éjection en fonction de l’eU pour les deux échantillons. Les corrélations âge AHe vs. eU 
ne sont pas évidentes dans ces deux échantillons. 




Figure V-3 : Modélisations en approche directe d’histoires thermiques avec HeFTy (Ketcham et al., 2005). Deux 
compositions chimiques extrêmes ont été utilisées pour les apatites (via le rmr0 ; Ketcham et al., 2007). Ces prédictions 
sont présentées dans le fuseau en grisé qui englobe l’ensemble de la dispersion AHe. 
 L’utilisation des données AFT et AHe ne donna pas de prédictions « simples » par une  
approche en inverse. Une approche directe a alors été utilisée en testant directement les histoires 














Figure V-4 : Données prédites pour les 4 histoires thermiques testées présentées dans la figure V-3. 
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Les deux premières histoires thermiques HT1 et HT2 donnent de très mauvaises prédictions 
en ce qui concerne les âges AHe et les valeurs de LL par rapport aux histoires HT3 et HT4. En se 
basant sur les valeurs de LL, l’histoire thermique HT3 semble la meilleure (-625 contre -650 pour 
HT4).Cependant, celle-ci reste peu vraisemblable pour deux raisons : (1) la moyenne de longueurs de 
trace est mal prédite et la distribution des longueurs est trop aplatie par rapport aux données ; (2) les 
âges AHe montrent effectivement une meilleure adéquation, mais sont parfois trop jeunes. Le 
scénario HT4 doit alors être favorisé, malgré la valeur de LL moins bonne. Néanmoins, même en 
faisant ce choix, l’adéquation entre âge AFT observé et prédit reste plutôt mauvaise. 
 Ce qui ressort de ces modélisations est que l’histoire « simple » d’un réchauffement pendant 
le Crétacé jusqu’à la fin du Paléogène n’est pas forcément la solution la plus vraisemblable (Fig. V-5), 
et une histoire plus complexe peut être envisagée. Déterminer plus précisément une histoire 
thermique pour cet échantillon nécessiterait plus de données AHe pour confirmer cette complexité. 
 
Figure V-5 : Histoires thermiques tirées de Oukassou et al. (2013) pour la boutonnière de Bou Azzer. Ont été ajoutées en 
lignes blanches pointillées les possibles corrections à prendre en compte suivant les résultats obtenus (HT4). 
 
V.2.B. Echantillon du Draa 
 
Il n’y a actuellement pas de données TBT publiées sur la boutonnière du Draa, au Sud-ouest 
de l’Anti-Atlas. Les modélisations présentées ici sont les premières d’un jeu de données non achevé. 
Les âges AHe apparaissent groupés (Fig. V-2). Aucun âge corrigé de l’éjection n’est plus jeune que 
113 Ma et les âges sont donc significativement différents de ceux de la boutonnière de Bou Azzer, 
qui s’échelonnaient de 30 à 150 Ma. En effet, des âges si vieux tendent à se rattacher à l’événement 
d’exhumation Jurassique/Crétacé déjà enregistré dans le reste de l’Anti-Atlas (Fig. IV-8 et références 
incluses ; Oukassou et al., 2013). Le logiciel QTQt a été utilisé pour modéliser les histoires 
thermiques, avec deux contraintes : (1) les âges traces de fission sur zircon attestent de température 
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supérieures à 140°C pour les boutonnières de l’Ouest de l’Anti-Atlas (Sebti et al., 2009) et (2) une 
contrainte sur la présence des échantillons à proximité de la surface au Crétacé inférieur étant donné 
la discordance des dépôts détritiques de cet âge discordants sur le socle dans cette région. Les 
résultats de ces modélisations sont présentés dans la figure V-6 ci-dessous. Une contrainte 
additionnelle avec réchauffement post-Crétacé inférieur a été testée. 
 
Figure V-6 : Modélisations thermiques pour l’échantillon DRAA3. En haut sont utilisées les deux contraintes initiales. La 
solution est peu stable et le modèle moyen (« expected model ») montre un réchauffement limité après la transition 
Jurassique/Crétacé. Ensuite, dans la partie basse de la figure, a été ajoutée la contrainte du réchauffement post-Crétacé 
inférieur, jusque 60°C pour vérifier la possiblité de meilleures prédictions. La solution est plus stable avec des valeurs de 
LL similaires. 
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La première modélisation produit une histoire thermique proche de ce qui est déjà connu 
dans l’Anti-Atlas occidental (Ruiz et al., 2011). Cependant, la solution obtenue n’est pas stable (Fig. V-
6) et l’histoire thermique moyenne (« expected model », en ligne noire continue) montre un léger 
réchauffement du Crétacé supérieur au Paléogène jusque 50-60°C. J’ai ensuite ajouté une contrainte 
pour vérifier la validité du réchauffement jusqu’à des températures d’au minimum 60°C. La solution 
est cette fois plus stable (graphique en bas à droite, Fig. V-6) et témoigne d’un réchauffement 
relativement limité atteignant 50-60°C au maximum. Ce dernier fait écho aux résultats déjà obtenus 
pour l’Anti-Atlas occidental et central (Ruiz et al., 2011 ; Oukassou et al., 2013). 
En ce qui concerne la distance des échantillons par rapport à la marge passive, l’échantillon 
du Draa est en position similaire à ceux étudiés dans la partie ouest du Bouclier Reguibat. Les 
modélisations de l’échantillon du Draa montrent des similitudes avec ceux du domaine sud du 
Bouclier Reguibat occidental (groupe TAS) mais diffèrent de celles du domaine nord du Bouclier 
Reguibat occidental (Fig. IV-2,-6) en termes d’événements de réchauffement/refroidissement. De son 
côté, l’échantillon BA16 peut être comparé à ceux du domaine central de Reguibat (Fig. V-3, IV-33,-
34). Ces similitudes pointent du doigt l’évolution régionale cohérente de tout le Nord du COA 
pendant le Méso-Cénozoïque. Le TLDB pourrait s’être comporté de façon différente comme le 
suggèrent les échantillons du domaine nord du Bouclier Reguibat occidental, révélant un potentiel 
comportement plus « mobile » de ce bassin construit sur une lithosphère amincie. 
 Enfin, au Nord de l’Anti-Atlas commence le domaine alpin atlasique, au sein duquel sont bien 
visibles les manifestations tectoniques liées à la convergence Afrique/Europe au Cénozoïque. Une 
étude détaillée de ces déformations est menée dans la section suivante afin de proposer une 
évolution cohérente depuis le craton vers sa bordure nord. 
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V.2.L’avant-pays sud du Haut Atlas de Marrakech dans la région d’Imini 
 
 Dans ce qui suit, je présente les résultats de deux missions de terrains effectuées dans 
l’avant-pays sud du Haut Atlas de Marrakech, dans la région d’Imini. La première mission a été 
menée en mars 2012, la seconde en avril 2014. Le but de celles-ci était d’apporter de nouvelles 
contraintes sur la chronologie de déformation pendant la mise en place de la chaîne de l’Atlas au 
Maroc au Cénozoïque, qui reste un problème débattu. Cela permet également de comparer cette 
évolution à ce qui est obtenu dans le craton plus au Sud. Je présente dans un premier temps le 
manuscrit d’un article soumis à Journal of African Earth Science le 11/02/2015, et dans un deuxième 
temps j’apporte quelques éléments de discussion supplémentaires ainsi qu’un résumé des données 
TBT existantes dans cette région du Haut Atlas de Marrakech. 
 
V.2.A. The three main steps of the Atlas building in Morocco: structural evidences from 
the southern foreland, Imini area (article 3) 
 
Rémi Leprêtre, Yves Missenard, Bertrand Saint-Bezar, Jocelyn Barbarand, Guillaume Delpech, UMR 
CNRS 8148 IDES, Bâtiment 504, Université Paris Sud -11, 91405 Orsay Cedex, France. 
Johan Yans, Augustin De Coninck, FUNDP, UCL-Namur, Dpt de géologie, 61 rue de Bruxelles, 5000 
Namur, Belgique. 
Omar Saddiqi, Laboratoire Géosciences, Faculté des Sciences, Université Hassan II Aïn Chock, BP. 
5366 Maârif, Casablanca, Maroc, Morocco. 
Abstract 
 The timing of Cenozoic deformation in the intraplate orogen of the High Atlas of Morocco is 
still a matter of debate. In this work, this deformation schedule has been studied in the southern 
foreland of the Marrakech High Atlas. Through a structural approach and the mapping of the 
Cenomanian-Turonian layer, we propose a coherent chronology of deformation that proceeded in 
three stages: (i) a Late Eocene event that set local and minor structures, barely visible nowadays, but 
important enough to trigger the record of a first detrital pulse; (ii) an Early(?)-Middle Miocene event 
that is not related to important shortening, setting gravity “sheets” that provoke cover deformation 
and feed a second detrital pulse; (iii) a Late Pliocene-Quaternary event that is mainly seen through 
the activity of basement features like the South Atlas Front of the Imini Fault in our studied area and 
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reworks earlier structures. This schedule can partially fit to the geodynamic changes occurring in the 
western Mediterranean realm during the Cenozoic. Specifically, the Early(?)-Middle Miocene stage of 
deformation is suggested to be intrinsic to Morocco only.  
 
1.Introduction 
The active plate boundary between Africa and Europe is complex and mixes large-scale 
tectonic structures located either at the locus of the plate boundary (e.g. the Alps), or in regions 
where this boundary is more diffuse, with the setting of intraplate tectonic structures (e.g. the 
Pyrenees, the Atlas) (see Ziegler et al., 1995 for a review of alpine Europe). The intraplate Atlas 
system results from the inversion of Triassic-Jurassic basins during the Cenozoic across the whole 
Maghreb area, but is geomorphologically distinct in Morocco compared to Algeria and Tunisia. In 
Morocc, peaks culminating at more than 4000 m in its western domain (Jbel Toubkal, 4167 m and 
Jbel Mgoun, 4071 m, Fig. V-7) and the lack of crustal root led several authors to propose that an 
upper mantle anomaly (lithospheric thinning) supports the relief (Seber et al., 1996; Zeyen et al., 
2005; Teixell et al., 2005; Missenard et al., 2006; Fullea et al., 2007).  The lithospheric thinning is 
thought to be superimposed to the Anti-Atlas, the High Atlas of Marrakech and the Middle Atlas (Fig. 
V-7A) and partly explains the high topography of the Atlas belt in Morocco (Teixell et al., 2005; 
Missenard et al., 2006; Fullea et al., 2007, 2010; Jiménez-Munt et al., 2011). Thus, the Atlas building 
of Morocco results from the Cenozoic tectonic inversion but was also imprinted by the lithospheric 
thinning which is not evidenced in the eastern Maghreb. This led to a thermal uplift that dismantled 
foreland basins, partly removing the sedimentary record of tectonic events. This particularity 
significantly challenges the reconstruction of a proper tectonic schedule in Morocco. 
In Algeria and Tunisia subsurface data (seismic lines and boreholes) clearly show 
unconformities between Eocene and Oligocene, and between Pliocene and Pleistocene (Vially et al., 
1994; Mekireche et al., 1998). Accordingly, several authors proposed kinematics comprehensive 
history with a two-step chronology beginning with a first step – the so-called “Atlasic phase” (Laffite, 
1939) during Late Eocene, followed by a “quiescent” phase until a second Plio-Pleistocene phase 
(Frizon de Lamotte et al., 2000). In Morocco, the chronology is still debated: are the two steps 
identified eastward also relevant in Morocco, as suggested by Görler et al. (1988), Frizon de Lamotte 
et al. (2000), El Harfi et al. (1996, 2001) or was the High Atlas built from a single tectonic episode 
during Neogene times, as proposed by Morel et al. (1993), Beauchamp et al. (1999), Bennami et al. 
(2001), Teson and Teixell (2008), Teson et al. (2010)? 




Figure V-7 : (A) Geodynamic situation of the Atlas in the Western Mediterranean frame (modified from Frizon de Lamotte 
et al., 2000). (B) Schematic geological map of the studied part of the Atlas orogen and localization of figure V-8. SAF: 
South Atlas Front; AAMF: Anti-Atlas Major Fault. 
The present study focuses on the High Atlas Belt of Morocco (Fig. V-7). We investigated the 
Imini district, situated south of the Marrakech High Atlas (Fig. V-7B). This region  is located at the 
crossroad between the Variscan fold-and-thrust belt of the Anti-Atlas, the uplifted basement of the 
Marrakech High Atlas, the Neogene Siroua (or Sirwa) volcano and the Ouarzazate basin (Saddiqi et 
al., 2011) (Fig. V-7B). The area is well known for its economic manganese ore deposit (Pouit, 1964; 
Gutzmer et al., 2006; Dekoninck et al., accepted manuscript), but has been poorly investigated from 
a structural point of view (Moret, 1931; Pouit, 1964; Errarhaoui, 1998; Missenard et al., 2007), maybe 
due to its low grade deformation: one can observe a monoclinal Cretaceous-Tertiary plateau (Imini 
plateau Fig.V-8) slightly inclined towards the south and limited to the north by the South Atlas Front 
(SAF, Fig. V-7B). The main outcropping feature is the E-W Imini anticline cored with Ordovician shales 
and surrounded by an apparently poorly deformed plateau of Meso-Cenozoic sedimentary rocks (Fig. 
V-8). 
In this work, we present a structural analysis of the Imini district combining fieldwork and 
elevation maps of the Cenomanian-Turonian layer (CT layer), which is the most prominent 
benchmark of the region. These new data reveal that the tectonic history in the Atlas of Morocco is 
more complex than elsewhere in Maghreb with the occurrence of three distinct Cenozoic tectonic 
events, separated by apparent quiescent phases. The peculiar position of the Moroccan Atlas with 
respect to the rest of the Atlas belt in Maghreb is then discussed in the light of these results. 




Figure V-8 : Structural map of the Imini area, modified after the Geological map of Morocco, scale 1:200,000, sheet 
Ouarzazate, and Rhalmi (1992). Cross-section is modified after Missenard et al. (2007). 
2.Geological setting 
2.1. High Atlas– South Atlas Front 
The Triassic-Liassic rifting events are the prelude of the opening of the Neo-Tethys and 
Atlantic oceans (Medina et al., 1991; Le Roy et al., 1997; Hafid et al., 2006; El Arabi et al., 2003; El 
Arabi et al., 2006; El Arabi, 2007). In Morocco, the basins are filled by Triassic red coarse clastic 
sediments, interbedded with evaporitic levels and basaltic flows. Deposition of massive carbonates 
occurred during Early to Middle Jurassic (Choubert and Faure-Muret, 1962; Jacobshagen et al., 1988; 
Jabour et al., 2004; Laville et al., 2004 and references therein for the Atlas rifting). The Bathonian-
Barremian interval corresponds to the deposition of continental red beds probably over the whole 
Morocco (Faure-Muret and Choubert, 1971; Charrière et al., 1994; Charrière et al., 2005; Haddoumi 
et al., 2008; Haddoumi et al., 2010). In contrast, the Cenomanian-Turonian shows a major 
transgression over north-west Africa with the extensive deposition of shallow water carbonates 
(Zouhri et al., 2008 and references therein).  The Coniacian to Paleocene time is dominated by 
continental influences including evaporitic redbed deposits (Wurster and Stets, 1982; Ennslin, 1992; 
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Charrière, 1996; Charrière et al., 1998; Ettachfini et al., 2005; Haddoumi et al., 2008; Michard et al., 
2011). The end of Cretaceous and Cenozoic times corresponds to the beginning of the orogenic 
processes, linked to the convergence of Africa toward Europe. The timing of this inversion is still 
highly debated between two main models: a single phase or a two steps orogeny. 
There is a consensus that the Atlas system in Morocco (Fig. V-7A) mainly results from the 
Cenozoic inversion of the Triassic-Jurassic basins describe above (Mattauer et al., 1977; Dewey et al., 
1989; Frizon de Lamotte et al., 2000; Hafid et al., 2006; El Arabi, 2007). The role of a Mesozoic 
transpressional event was put forward by some authors (Piqué et al., 2002; Laville et al., 2004), but 
discarded on the basis of field and seismic profile evidence (Frizon de Lamotte et al., 2008, and 
reference therein; Michard et al., 2011). The high elevation of the belt, particularly in its western 
part, results from the influence of an upper mantle anomaly coevally to the convergence between 
Africa and Europe (Teixell et al., 2005; Zeyen et al., 2005; Missenard et al., 2006; Fullea et al., 2007). 
The orogen is bounded to the south by the South Atlas Front (SAF), a crustal scale fault partly 
superimposed on older Variscan faults on its western part (the Tizi n’Test fault zone, see Proust et al., 
1977; Ouanaimi and Petit, 1992; Qarbous et al., 2003; Qarbous et al., 2008; Michard et al., 2008). The 
SAF was probably the main southern boundary of the Mesozoic rift, likely controlling the Mesozoic 
sedimentation, as witnessed by the weak thickness and extension of the Jurassic and Triassic 
formations southward. Along the SAF, deformation style strongly varies, as synthesized by Missenard 
et al. (2007): to the west, in the Souss basin, large anticlines due to decollment levels in Lower 
Paleozoic and high-angle reverse faults coexist with small folds developed through shallower 
Coniacian-Maastrichtian (“Senonian”) levels. Eastward, the SAF limits the Marrakech High Atlas from 
the Siroua Precambrian high plateau (Fig. V-7B), and may represent a relay zone between the SAF 
and the Anti-Atlas Major Fault (Frizon de Lamotte et al., 2008; Fig. V-7B). The Imini district with 
Cretaceous-Tertiary, Sub-Saharan type formations (Zouhri et al., 2008) is thought to be a large 
triangle zone, controlled by décollements in Lower Paleozoic shales (Missenard et al., 2007; Figure V-
8). In this region, the SAF follows a N50°-60° orientation to the west, whereas it becomes E-W 
northward in the Tizi n’Tichka area (Fig. 1B, and Saddiqi et al., 2011, their cross-section fig. 1.10). The 
SAF then extends along the northern limit of the Ouarzazate Basin (Figure V-7B). The Ouarzazate 
Basin is filled by Upper Cretaceous and Cenozoic sediments up to 1200 m-thick (El Harfi et al., 2001; 
Tabuce et al., 2005) and lies at high elevation (>1300 m). Following a global transgressive trend 
during Senonian to Eocene including marine deposits, thick continental beds end the stratigraphic 
record. The Ouarzazate Basin undergoes deformation on its northern edge with imbricate fans on its 
western part (Errarhaoui, 1998; Beauchamp et al., 1999; Benammi et al., 2001; Teson, 2005; Teson 
and Teixell, 2008), whereas eastern regions of the southern foreland show tip-line folds (Saint-Bézar 
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et al., 1998). Various decollment levels are activated such as “Senonian” gypsum and Late Triassic-
Early Liassic evaporites (Missenard et al., 2007; Frizon de Lamotte et al., 2008). 
 
2.2. Imini district  
In the Imini district (Fig. V-8), the sedimentary cover begins with a basal sequence of Triassic 
clastic beds interbedded with basalt flows (El Arabi, 1988, 2007) dated from ca. 200 to 195 Ma (with 
40Ar-39Ar; see Marzoli et al., 2004; Nomade et al., 2007; Verati et al., 2007). Triassic beds, as well as 
overlying Liassic limestones, are pinched out southward, following a roughly E-W limit (Fig. V-8), 
which becomes ENE-WSW eastward. The “Infracenomanian” redbeds (Upper Jurassic to probably 
Lower Cretaceous) are constituted by a clastic, reddish formation, unconformably lying on top of 
Triassic, Liassic or Precambrian formations, and directly capped by the Cenomanian-Turonian (CT) 
dolostones. The CT formation, that mostly controls the topography of this area, has been studied by 
Rhalmi (1992, 2000). It consists of a highly dolomitized limestone level, with quite constant thickness 
(10-15 m). Senonian layers (ca. 400 m thick) show interbedded sandstones, red clays and gypsum 
beds. Paleocene-Middle Eocene lies on the top and forms a second benchmark (>100 m-thick), with 
marine carbonate and siliciclastic-carbonate facies (Choubert, 1970). Lastly, Miocene lacustrine 
limestones and conglomerates (Pouit, 1964) outcrop to the south and to the east of the Imini 
anticline. Oligocene deposits are not recognized in this region of Morocco. Southward, Paleozoic and 
Precambrian formations outcrop in the Anti-Atlas, due to the erosion of a previous thin Mesozoic-
Cenozoic cover (Ruiz et al., 2011; Oukassou et al., 2013). 
Two main fault system strikes can be distinguished in the Imini area: a NE-SW to E-W striking 
group and a N110°-N130° striking group in the area (Fig. V-7B,-8). The SAF adopts a NE-SW 
orientation in the west and changes to a more E-W orientation in the north. Faults parallel to this 
orientation are well represented by NE-SW and E-W faults and thrusts (Fig. V-8). For example, a NE-
SW to N70° fault system is well-represented east of the Imini anticline (Fig. V-8). In the south, the 
roughly E-W Anti-Atlas Major Fault (AAMF, Fig. 1B) is a major Variscan tectonic structure of the area 
(Choubert, 1963; Ennih et al., 2001; Ennih and Liégeois, 2001; Gasquet et al., 2008) and in the Anti-
Atlas basement E-W to N130° faults are well represented (Fig. V-7B,-8). These faults could account 
for a portion of the Cenozoic inversion.  
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3.Methodology - CT mapping 
In addition to the structural data acquired on the field and processed with WinTensor 
program (Delvaux and Sperner, 2003), an elevation map of the CT layer have been performed by 
using a DEM based on DigitalGlobe data with the Surfer9 software. We have targeted the CT surface 
of the Imini plateau where deformations have been observed and we have digitized elevations of the 
CT outcrops. Where the CT was buried under Senonian to Eocene series, reference levels have been 
digitized, and corrected from their thickness relative to the CT. These corrections assume the 
hypothesis of isopach layers for Senonian and younger units, which was previously verified by 
extensive studies (Rhalmi, 1992, 2000). 
  Various methods of gridding have been tested in order to obtain the best spatial likelihood to 
the imaged structures. We have tested minimum curvature, triangulation with linear interpolation 
and kriging gridding methods. The minimum curvature method seeks a “mean surface” and ignores 
some data. Moreover, it extrapolates over the surface limited by the data points, sometimes 
emphasizing non-existing trends. On the opposite, kriging and triangulation with linear interpolation 
are exact interpolators. The main difference between these two methods is the ability of the kriging 
method to extrapolate over the limits of data points, as the minimum curvature method does. 
Consequently, we have chosen the triangulation with linear interpolation gridding method. Details 
about this gridding method can be found in Lawson (1977), Lee and Schatchter (1980), and Guibas 
and Stolfi (1985). 
The resulting elevation maps allow us to observe deformation trends, and compare them to 
the fieldwork studied structures. Three areas have been mapped and are presented in the following 
section, together with the fieldwork observations. 
 
4.Results 
 In the following section, we present the fieldwork observations and CT elevation maps. Three 
main domains have been distinguished, from south to north (Fig. V-8,-9): (1) a southern domain, 
poorly deformed and bounded to the North by the “Imini Fault Zone” which extends from Sour to the 
Imini anticline and becomes NE-SW eastward joining the SAF (Fig. 1, 2); (2) the tilted Cretaceous-
Tertiary Imini plateau, apparently poorly deformed; (3) the SAF zone. 
 
 




Figure V-9 : Locations of the outcrops and cross-sections of this study. The geological map of Fig. V-8 is grayscale in the 
background. The Imini area has been divided into three structural domains: (1) A southern domain, with a southernmost 
poorly deformed part and an approximately E-W faulted zone, the Imini Fault Zone, (2) an intermediate domain, the 
Cretaceous-Tertiary Imini plateau and (3) the SAF zone and the Jurassic “nappe” of Anmiter-Tighza (Anm.-Tigh. nappe). 
Red stars and lines indicate outcrops for each figure. Red dotted line locates the tear-shaped anticline described in 
section 5.2.2. 
4.1.Southern domain 
4.1.1.Relationships between Miocene-Pliocene formations and older ones - Paleoreliefs  
In the southern domain, some scarce deformations can be observed. The Miocene-Pliocene 
formations often fill large geomorphological depressions. We observed their contact onto older 
formations close to the Anti-Atlas basement in the South (Fig. V-8). At a regional scale (Fig. V-8), the 
Miocene-Pliocene formations rest unconformably onto the older ones (basement and Senonian-
Eocene). This unconformity corresponds to an erosional surface, as observed in the field (Fig. V-10A, 
B): these outcrops show that Miocene-Pliocene formations fill geomorphological depressions in the 
Senonian-Eocene units. Furthermore, the Miocene-Pliocene formations overflow the Eocene layer 
that shapes the reliefs (Fig. V-10C). The real thicknesses and extent reached by the Miocene-Pliocene 
formations are unknown, since they are capped in many places by erosive quaternary terraces and 
extensively eroded. 
In the southern domain, tectonic structures are scattered. For example, in the north of the 
southern domain, a small E-W thrust is observed and involves the Senonian and Eocene formations, 
thrusted onto the Miocene-Pliocene ones (Fig. V-11A). Simple systems of folds and thrusts explain 
the tectonic structures along this small E-W “front”. Even with this small thrust, all compressive 
structures in this “southern domain” accommodate very small shortening. To the northwest, close to 
Bou Tazzoult (Fig. V-8,-11B) a NE-SW fold affects the CT and Senonian layers that crop out, through 
an inverse fault. Here, the sedimentary cover is very thin and the deformation affects the basement,  
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Figure V-10 : Paleovalleys filled by Miocene-Pliocene formations. (A) The Senonian and Eocene sedimentary cover is 
dissected by the Miocene-Pliocene formations that lie geometrically coherent with the underlying older ones. (B) View of 
the infill by Miocene-Pliocene formations inside a paleovalley. (C) Folding of the Senonian to Miocene-Pliocene 
formations with schematic explanation. Dashed line represents the present erosion profile. Location is indicated in figure 
V-9. 
 
setting a fold with a steeper forelimb compared to the almost flat backlimb. This NE-SW strike is 
parallel to the orientation of the SAF westward of this location (Fig. V-7B,-8). Also, isolated small 
folded structures, with a N20°-30° to NE-SW axis deform the Senonian-Eocene formations and even 
Miocene-Pliocene ones (Fig. V-10). Shortening on these structures is similarly small across the whole 
southern area. 
 
Figure V-11 : Deformations in the southern domain. (A) Folded Senonian layers over a thrust folding Miocene-Pliocene 
formations. (B) Folding of CT and “Senonian” formations, south-west of the Imini anticline, location on Fig. V-8. 
Stereogram is presented with poles from the various stratigraphic planes. Measurements were made all along the 
curvature, in “Senonian” and CT formations. Pk. Precambrian, CT. Cenomanian-Turonian, S1. Lower portion of the 
“Senonian”, S2. Upper portion of the “Senonian”. Location is indicated in figure V-9. 
 




4.1.2.The Imini Fault Zone 
This fault zone concentrates the main deformation of the southern domain, whose best 
illustration is the Imini anticline (Fig. V-8), which extends westward until Sour (Fig. V-7B). Along this 
globally E-W path (Fig. V-9), structures show various deformation types. 
Inside the Imini anticline, east of Iflilte (Fig. V-8), the southern flank exposes Ordovician green 
shales, thrusting verticalized Senonian beds (Fig. V-12A). Roughly parallel to the Senonian beds, thick 
barite veins striking N90°-100° and dipping N50° mark the presence of the thrust fault. In the 
westernmost part of the Imini anticline (Fig. V-8), the Triassic and “Infracenomanian” formations are 
brought onto Miocene-Pliocene subhorizontal deposits due to a north dipping reverse fault (Fig. V-
12B). This fault, striking N90°, extends eastward and changes to a N110° direction, where it brings 
Triassic and “Infracenomanian” formations onto Senonian ones (Fig. V-8). 
 
Figure V-12 : Imini anticline. (A) View of the Imini fault inside the Imini anticline, at its southern border. (B) Thrust of 
Infracenomanian/Triassic formations onto Miocene deposits, west of the Imini anticline. Small panorama, view from 
south. Photographic focus on the thrust, view from east. (C) N/S balanced cross-section inside the Imini anticline 
(approximately at the location of the photo (A)). Locations are indicated in figure V-9. Bt: Barite. 
Westward, the Senonian series and the underlying basement (Precambrian rhyolites) are 
thrusted onto the Senonian beds (Fig. V-13). The fault shows an N110° strike, changing to an E-W 
direction eastward (Fig. V-8,-9). Similarly further north, two N110° striking faults deform the cover 
(Fig. V-8) and are associated with two south verging folds (Fig. V-14). 
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The E-W fault of the Imini anticline (Fig. V-12) also extends eastward, where it becomes N70°, 
then NE-SW before probably joining the SAF (Fig. V-8). We examine two cross-sections in this eastern 
region, located on figure V-9. The first cross-section cuts across the N70° striking fault system (Fig. V- 
 
 
Figure V-14 : Oblique view from SW in the Tazzoult Oumradou valley (Fig. V-8). Cross-sections are drawn from two ENE-
WSW transects to illustrate the drop in elevation from North to South, due to basement faults, with N°110 strikes (see 
Fig. V-8). Location is indicated in figure V-9. 
Figure V-13 : Oblique view from west, North of Tazzoult-Oumradou (GoogleEarth website). A fault cuts across the 
basement and its Cretaceous cover, duplicating the sedimentary succession. Location is indicated in figure V-9. 
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9,-15A,B). In this area, the river flowing southward dissects the Imini anticline prolongation striking 
N70° (Fig. V-8). The main anticlinal structure involves the basement that crops out within the core. 
Locally, the main thrust fault emerges and leads to a weak throw (Fig. V-15A). The deformation 
extends southward through small-scale folds that likely result from gravity sliding using the weaker 
Senonian gypsum levels. The southern frontal fold involves the Miocene-Pliocene formations 

























The second cross-section is located northeast to the previous one (Fig. V-9,-16). A schematic 
geological map of the region is given in figure V-16A. The cross-section follows a NW-SE direction. It 
shows one principal reverse fault accounting for the main structure, i.e. the major doming of the 
topography in the northern part of the cross-section (Fig. V-16B, C). As we saw in figure V-15, the 
Senonian layers also underwent folding due to gravity sliding setting small-scale folds. The 
deformation is not transferred further south which seems to correlate with the underneath thinned 
Triassic layers. Miocene-Pliocene formations seem to be geometrically conformable onto the Eocene 
ones below and folded in the same way. 
 
Figure V-16 : Eastward cross-section 2. (A) Geological map of the area where the cross-section is realized. Topographic 
bottom is extracted from GoogleEarth elevation data. (B) Cross-section interpreting the main outcropping features. 
Under the CT could lie very thin Triassic (see Fig. V-8) and thin “Infracenomanian” formations, but we have no evidences 
on the outcrops to confirm that. We therefore propose that it mechanically behaves as if the basement directly underlies 
the CT level. Locations are indicated in figure V-9. 
South of the Imini Fault Zone (Fig. V-15,-16), the Miocene-Pliocene formations do not appear 
deformed and lie horizontally onto an intermediate Senonian level (Fig. V-15A, C). This configuration 
is similar to the one in figure V-10, where Miocene-Pliocene formations fill in old paleovalleys, and 
are subsequently locally deformed. 
 
Figure V-15 : Eastward cross-section 1. (A) Interpretative cross-section. (B) Photography of a typical outcrop in the region 
of the emerging outward ramps. (C) Simple model explaining the geometry between Senonian-Eocene series and MP 
ones. Location is indicated in figure V-9. 
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Figure V-17 : « N70° » fold in the sedimentary cover north of the Imini anticline, with comparison to elevation maps. (A) 
and (B) GoogleEarth and elevation map views of the same fold. For fold (A), N65° (fold 1) and N40° (fold 2) horizontal 
axes have been calculated, and the major N64° direction compares to the one determined through the building of 
elevation map (B). (C) Elevation map of the northern limb of the Imini anticline that shows the alternation of wider 
anticline and syncline than fold in (A) and (B). The grey simplified map of the Imini area shows the locations of the two 
elevation maps. 
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North of Iflilte, on the eastern slope of Imini valley (Fig. V-8), the CT cliffs show a small-scale 
fold (Fig. V-17A), which extends eastward, also folding Senonian formations. The major fold direction 
strikes N65° (Fig. V-17A, B). Disharmonic small folds in the Senonian beds show NE-SW axis (N40°; 
Fig. V-17A fold 2). Similar results are obtained for another fold located north. The axes of the folds 
were calculated with WinTensor (Delvaux and Sperner, 2003) after measurements (> 10 for each 
limb) on the field. It is also evidenced by the elevation map of this structure (Fig. V-17B), the latter 
confirming the orientations predicted by the elevation maps. 
 The most striking result based on our elevation maps is seen north of the Imini anticline (Fig. 
V-17C). On figure V-17, a succession of large folds is evidenced. They all mainly follow N°70 direction, 
clearly oblique to the E-W Imini anticline. The Imini anticline begins to disturb the isohypses of the 
map (Fig. V-17C) in the southernmost part, where they become E-W oriented. The mapped folds on 
figure V-17C have longer wavelength (2-2.5 km) and higher elevations (> 100 m) compared to the 
folds of figure V-17B (approximate wavelength <1 km and elevation amplitude c.a. 50 m). They all 
involve CT, “Senonian” and Eocene formations and display very symmetric cylindrical shapes, without 
associated faults. 
4.3.SAF Zone – “nappe de Tighza/Anmiter” 
4.3.1.Deformation in the district of Tiliouine (Fig. V-18,-19) 
The SAF outcrops southeast of Tiliouine (Fig. V-8) and extends further east as a steep reverse 
fault. From the south of Tiliouine, this major fault disappears westward, and instead, a large anticline 
folds the Mesozoic-Cenozoic cover as such as the Ordovician basement (Fig. V-18E and B). To the 
east, the SAF outcrops as a steep inverse fault, bringing the Ordovician greenish shales onto 
Senonian, Eocene and younger units (Fig. V-18D, C). 
At the location of the first cross-section (Fig. V-18B), outcrops do not permit to decipher the 
subsurface relationships between Eocene beds and younger Miocene-Pliocene formations. Following 
the SAF eastward, some valleys dissect the verticalized beds at the contact of the SAF and give 
valuable outcrops to investigate further this contact. On figure V-19, we show an angular 
unconformity between detrital beds with clearly oblique contact. These beds are interpreted as 
overturned Eocene beds covered by onlapping unconformable Miocene-Pliocene conglomeratic 
formations with a 15-20° angle. We will discuss later this age attribution. 
 
 




























































































































































































































































































































Figure V-19 : Unconformity between Eocene and Miocene-Pliocene formations east of cross-section 2 in figure V-18. 
Eocene formations are overturned by the SAF in the north that brings the Ordovician shales onto younger units. They are 
progressively verticalized when they meet the contact with Miocene-Pliocene formations, clearly oblique onto the 
Eocene channel in the center of the picture. From their part, Miocene-Pliocene formations are then capped by very 
coarse conglomerates, probably Pliocene or younger in age, that lie horizontally. Location on figure V-9. 
 
4.3.2.Anmiter-Tighza Nappe (Fig. V-20) 
Northeast of the Telouet locality (Fig. V-8), a thrust sheet has been recognized. It groups with 
the various Jurassic thrust sheets or “nappes” that exist along the SAF, whose best-studied example 
has been the Toundout nappe (Laville, 1975; Tesón and Teixell, 2008). Here, a minimum 500 m-thick 
succession of mainly marine limestones topped with 100-200 m of Jurassic continental red beds has 
slided southward (Fig. V-8,-20). Figure V-20 shows the nappe contact, looking west. Senonian, CT and 
“Infracenomanian” are overturned above the nappe contact. The basal contact of the nappe is 
marked by deformed and faulted slices of Liassic-Triassic sediments. Going north, the nappe forms a 
broad anticline, with poorly deformed beds except in its core where Triassic sediments are highly 
folded. Northward, the marine Jurassic beds are unconformable on the top of the Triassic 
formations, which they overlie through a basal detachment. The fact that the detachment at the 
base of the thrust sheet is folded requires a two-step chronology with first, the sliding of the “nappe” 
and second, a folding step, which gave the “nappe” its anticline shape whose hinge has subsequently 
been eroded. 
 
4.4.The Eocene stratigraphy in the Imini area 
The whole Eocene formation is rarely fully preserved in this region. It is better known 
eastward in the Ouarzazate basin (Choubert, 1970, Ouarzazate sheet 1:200,000; and review in El 
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Harfi et al., 2001). From our observations and the available bibliography, the basal Paleogene is 
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of the region (15-25 m thick). Above, a white clay package with few carbonate beds and abundant 
marine fauna conformably overlies it (30-50 m-thick). In the studied area, the marine Eocene 
sedimentation ends between Lutetian and Bartonian (El Harfi et al., 2001). On top of this sequence 
lies a more or less horizontal erosion surface with unconformable conglomerates (Fig. V-21; 
observations close to Fig. V-15). The same conglomerates can also be observed directly on top of the 
basal Paleogene or older series, with an erosion limit between them. These unconformable deposits 
rest apparently parallel to older formations (south of cross-section on fig. V-16B). These 
conglomerates mainly reworked the underlying marine rocks. Based on our observations, few 
pebbles from the Central High Atlas region can be recognized within. When they exist, these pebbles 
are made of Precambrian rhyolites, scarce Triassic basalts and sandstones, whereas Jurassic 
carbonates are very rare. These conglomerates are then tilted by later deformation events, and 
measures of strike-slip fault systems in these conglomerates proved to be compatible with the 
general stress regime in the Atlas belt (Fig. V-21E; Frizon de Lamotte et al., 2000). 
 
 
Figure V-21 : Facies of the detrital Upper Eocene formation and schematic log of the Eocene s.l. (the dolomitic level could 
be Paleocene in age). (A) Stratigraphic log of the southern foreland of the Atlas belt and Ouarzazate Basin (strongly 
modified from El Harfi et al., 2001). (B) Paleogene stratigraphic log of the Imini area, with the upper detrital member (Aït 
Arbi/Hadida Formation) where we took the pictures C, D and E. (C) and (D) Conglomerates with pebbles from the lower 
levels: dolomitic and limestone levels from Paleogene, sandstone from Triassic and Precambrian rhyolite pebbles. (E) 
Conglomerate with a dolomitic pebble faulted by one of a strike-slip faults system, perpendicular to bedding. These 
conjugate fault system allows the calculation of a stress tensor (10 data) that we present unfolded with σ1 =N153°-
03°NW; σ2 = N31°-84°NE; σ3 = N63°-05°SW. this strike-slip regime is compatible with our observations and with the 
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Based on the collected data, we discuss the ages and styles of deformation in the Imini area, 
along the SAF and further into the foreland. Our structural data and stratigraphy constraints are used 
to support time constraints on the relative chronology of the tectonic events. After proposing a 
chronology for these various tectonic events and discussing the styles of deformation, we then 
integrate these data in the larger geodynamic frame of the Atlas orogeny. 
 
5.1.Time constraints for the deformation in the Imini area 
5.1.1.Eocene-Miocene formations 
Numerous continental formations have been identified in the Ouarzazate basin. El Harfi et 
al., (2001) have proposed a unified classification for all of them (Fig. V-21): (1) a first detrital 
formation (Aït Arbi/Hadida Formations) conformably overlying the last marine Eocene deposits, (2) a 
coarse conglomeratic member (Aït Ouglif Formation), unconformable onto both the previous one 
and the Jurassic formations, and (3) palustro-lacustrine deposits followed by a last detrital pulse (Aït 
Kandoula Formation). Ages of these formations are however poorly documented. The first member 
of El Harfi et al., (2001) is classically attributed to the Upper Eocene, given its conformable position 
onto the marine deposits. Paleontological data give a Langhian-Early Serravallian age for the base of 
the Aït Kandoula member (Heldmach, 1988), whereas magnetostratigraphic data have given a similar 
age for the base of the Aït Ouglif member (Tesón et al., 2010). Magnetostratigraphy is not well-
resolved concerning the Aït Ouglif Formation, compared to the better datation for the Aït Kandoula 
Formation (Görler et al., 1988; Tesón et al., 2010). El Harfi et al. (2001) proposed no convincing 
arguments other than attributing this formation to Oligocene-Early Miocene times, given the ages of 
Upper Eocene detrital member and the Aït Kandoula lacustro-palustrine member. We favor the 
Early-Middle Miocene age for the Aït Ouglif Formation. The top of the Aït Kandoula member has 
been set to a younger Messinian age by magnetostratigraphy (Tesón et al., 2010), and an Upper 
Pliocene age by El Harfi et al. (2001), based on paleontological data. 
Given their parallel position onto marine Eocene in our region, we attribute the observed 
basal detrital deposits (Fig. V-21) to the Upper Eocene (first detrital member?). Moreover, they 
consist in mostly reworked material from the underlying sediments with Paleogene fossil-rich 
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limestone, and very few elements of basement (Fig. V-21). The decimetric size of the pebbles 
advocates for a close source, whereas the scarcity of basement elements and Jurassic limestones 
indicates either poor erosion of the Central High Atlas basement and cover, or the dismantling of a 
potentially thin Senonian-Eocene cover now eroded in the Central High Atlas. However, the building 
of a relatively significant topography is required to explain these deposits, here in the Imini area, but 
also along the northern border of the Ouarzazate basin (El Harfi et al., 2001). The unconformity in the 
Tiliouine area (Fig. V-19, this study) and another outcrop described in Pastor et al. (2012) may 
originate from this early event, but the main inferences concerning this event come from the 
sedimentary record (see review in Frizon de Lamotte et al., 2000; El Harfi et al., 2001). 
 
5.1.2.Relationships between Miocene-Pliocene formations and older ones 
Overall, in the Imini district, there are no clear evidences of an angular unconformity 
between Senonian-Eocene formations and the Miocene-Pliocene ones. In most of the studied sites, 
the Miocene-Pliocene formations display the same dip than the older ones, either Senonian or 
Eocene. Also, in these cases, they are always involved in deformation in such way that they keep the 
same dips than the older Senonian-Eocene formations (Fig. V-10B and C,-11,-15,-16,-18). 
The most peculiar aspect of this Miocene-Pliocene repartition in the Imini district, mostly 
visible in the southern domain, is that it fills and sometimes overflows the older reliefs (Fig. V-10B, C). 
At the location of figures V-16 and V-18, detrital Eocene deposits are overlain by unconformable 
palustro-lacustrine Miocene-Pliocene formations which show the same dip. For the outcrops 
described in figure V-10, wherever the sedimentary contact is observed, horizontal Miocene-Pliocene 
formations always fill an eroded relief with older horizontal formations. The same can be deduced 
from the observation of the southern termination of the cross-section in figure V-15A and C, the 
region being the northeast lateral equivalent of figure V-10B, C outcrops. All these observations claim 
for a major erosion event before the deposition of Miocene-Pliocene units of the studied area. 
Following the observations made in figure V-10, this erosion phase must have occurred 
between the end of the deposition of marine Eocene and the base of palustro-lacustrine Miocene-
Pliocene deposits, i.e. before the Langhian-Early Serravallian (Tesón et al., 2010). On this site (Fig. V-
10), no conglomerates underline the base of the Miocene-Pliocene formations nor the top of 
Senonian-Eocene formations, and we can tentatively explain this by the large distance (25-30 km) to 
the SAF. With a maximum duration from Late Eocene to Early Miocene, an erosion phase thus occurs 
and can be explained by either (1) the creation of a relief and its dismantling and/or (2) an important 
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drop in base-level. A low-stand sea-level is recorded during the Oligocene, with maximum amplitude 
of 50 m (Miller et al., 2005), which is close to the approximate height of the Eocene cliffs (40-50 m) 
compared to the base of Miocene-Pliocene formations in figure V-10. As underlined by El Harfi et al. 
(2001), sedimentation is considered endorrheic in the Ouarzazate realm during Neogene, and given 
the distance to the sea at that time, it is unlikely that this erosion was triggered by the sea-level drop. 
We favor the hypothesis of an active mechanism uplifting the surface after the Late Eocene. 
Let us notice that the infill of paleovalleys in older formations is also observed southward in 
the Anti-Atlas (Görler et al., 1988), and probably witnesses that a very spread region was subjected 
to erosion before the sedimentation of the palustro-lacustrine member of the Aït Kandoula 
Formation in Middle-Late Miocene.  
 
5.1.3.Post- Miocene-Pliocene deformations 
In many sites, the Miocene-Pliocene formations are involved in deformation that occurred 
clearly after their deposition. In the southernmost location, we favor a Late Miocene or post-
Miocene age for the setting of the small fault-propagation fold (Fig. V-10A) and   for the thrust that 
lies north of this Miocene-Pliocene depression (Fig. V-8,-13). There, and in most places where the 
Miocene-Pliocene formations present this lacustro-palustrine facies (Fig. V-12B,-15,-16,-18), we must 
postpone its deformation to the Late Miocene or later. This is also confirmed by the fact that this 
lacustro-palustrine member is often unconformably overlied by Quaternary terraces. 
Red and detrital Miocene-Pliocene deposits increase in proportion to the north, close to the 
front, and the coarsest often top the underlying lacustrine facies (Fig. V-18D,-19). In our 
interpretation of the geometry of the front in figure V-18D, we also notice that coarse deposits can 
sometimes be unconformable over Miocene-Pliocene formations. We suggest that these 
conglomerates accumulations can thus represent younger formations, linked to the activity of the 
SAF at that location. They prove the occurrence of a late and probably still active deformation event 
on the SAF. This ongoing deformation is also recognized elsewhere in the Atlas orogen (Sebrier et al., 
2006; Pastor et al., 2012). 
 
5.1.4.The “nappe” issue 
North of the Imini district, the contact of the Jurassic Anmiter-Tighza “nappe” has been 
described in this study. Nonetheless, the allochtonous sediments on this “nappe” are not younger 
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than Upper Jurassic, and cannot help dating its emplacement. At the front of the nappe, Eocene 
sediments are however overturned by the frontal contact and help constraining the motion of the 
nappe to post-Eocene times.  Other Jurassic “nappes” are recognized in the Central High Atlas, whose 
origin is both gravitational and tectonic (Fig. V-7; Laville et al., 1977; Görler et al., 1988; Laville and 
Piqué, 1992). They were probably set at the same time than the Toundout “nappe”. Sediments from 
the Aït Ouglif Formation (Middle Miocene) are transported by the Toundout “nappe” and are 
unconformable (Görler et al., 1988). Moreover, the Toundout “nappe” also overlies slices of Aït 
Ouglif Formation. This double constraint demonstrates that its motion occurred in Middle-Late 
Miocene times (based on paleontological evidences in Görler et al., 1988). Moreover, protracted 
deformation occurred afterward given the progressive aspect of the Aït Ouglif unconformity on the 
Lias “nappe” of Toundout (Laville et al., 1977; Görler et al., 1988). In this case, “nappes” 
emplacement is suggested to occur during the Middle Miocene, and is likely associated to the 
building of a topography. The same timing might be suggested for the Anmiter-Tighza “nappe”, at 
least for the initial sliding event, given its later folding (Fig. V-20). The later folding can tentatively be 
related to the activation of the SAF, and occurred during Late Miocene/post-Miocene times. 
 
5.2.Styles of deformation across the Imini area 
We show in the following discussion that the style of deformation in the Imini area can be 
separated between an early cover phenomenon with detachment folds or gravity sliding and late 
deformations involving the basement. Cases of interactions between these two types can also occur. 
 
5.2.1.Early cover deformations and “nappes” setting 
Cover deformations of varying amplitudes are recorded widely in the area. Deformation 
affecting the cover is expressed through the setting of folds and thrusts of usually low amplitude 
observed in the cover from the Cenomanian-Turonian (e.g. Fig. V-17) to the Miocene-Pliocene 
formations (e.g. Fig. V-10,-11). Moreover, more large-scale deformations occurred through the 
setting of “nappes”. 
North of the Imini anticline, the Imini plateau shows the setting of N70° folds of weak 
amplitude (shortening is less than 1-2%), that deform the cover from Cenomanian-Turonian to 
Eocene formations (Fig. V-17). We could not identify faults related to their formation and interpreted 
them as detachment folds. Their orientation is quite parallel to the orientation of the Atlas belt and 
Evolution de l’extrémité nord du COA : apports des études de l’Anti-Atlas et du Haut Atlas 
210 
 
we propose that they result from a limited sliding of the Imini plateau, from the northwest. This 
possibility of sliding is also attested by highly folded Triassic evaporites layers in the western part of 
the Imini area. The slide of the plateau southward, favored by the efficient Triassic evaporites 
decollment levels, would have stop to the south with the thinning and disappearance of these 
evaporitic units (cross-section on Fig. V-8). The shortening associated to the diminution of transport 
to the south would then have been accommodated by detachment folds in the cover (Fig. V-15,-16,-
17) due to the increasing friction. At the northern limb of the Imini anticline, a cross-cutting 
relationship also exists between the N70° folds of the cover (Fig. V-17) and the E-W Imini anticline. 
This sliding was then followed by the subsequent Late or post-Miocene deformation phase that set 
the Imini anticline and the Imini Fault Zone. The “nappe” issue also concerns the Anmiter-Tighza 
“nappe”. The sliding was probably favored by a decollment level in the Upper Triassic salts, as 
witnessed by the Lias-Triassic chips brought by the basal contact of the nappe (Fig. V-20). Later 
deformation event might have refolded the structure when the SAF was activated in Late 
Miocene/post-Miocene. 
A peculiar “domal” anticline, cored with Triassic sediments, is located ENE to the Imini 
anticline (Fig. V-8,-9; north of the cross-section in Fig. V-16), with a tear or drop shape. Its southern 
boundary is involved in the NE-SW structures presented on figure V-16, and follow the E-W/N70° 
directions already identified further west (Fig. V-9,-17). On the opposite, its “northern” limb seems 
refolded in a direction parallel to the border of the Anmiter-Tigzha “nappe” in this area (Fig. V-8). 
This structure could result from a two-steps evolution: one is related to the sliding of the Anmiter-
Tigzha “nappe”, whereas the other must be related to the setting of E-W, NE-SW structures and was 
structured later. For the “nappes” emplacement, cover deformation might nonetheless have been 
possible only through the activation of basement faults in the inner belt that triggered the increase 
of topography or the development of a lithospheric anomaly at that time (Teixell et al., 2005; 
Missenard et al., 2006; Missenard et al., 2008). 
Where the Miocene-Pliocene formations exist, i.e. mainly south of the Imini anticline (Fig. V-
8), they underwent very weak deformations that also involve the Senonian. They develop small folds 
(fault-propagation folds, Fig. V-10) and thrusts (Fig. V-11). For example, the E-W thrust in Fig. V-11 is 
representative of these weakly accommodating structures (vertical throw ~60-80m; horizontal 
shortening ~40-45 m). It probably connects to a quite shallow decollment level, maybe the gypsum 
levels of Senonian formations. Orientations of these structures are mainly E-W or NE-SW, or even 
N20-30° as observed in figure V-10A, and potentially influenced by deeper inherited structures of the 
Anti-Atlas. The weak Senonian levels play a major role as they act as a major decollment level (Fig. V-
15; Missenard et al., 2007). 
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5.2.2.Late thick-skinned deformations 
Across the whole studied area, deformations involving the basement are concentrated on 
the SAF and the Imini Fault Zone (Fig. V-9). The role of the basement is obvious in the Imini anticline 
and its prolongations (Fig. V-12), east and west in the Imini Fault Zone (Fig. V-13,-14). This 
deformation belt accommodates an important shortening. For example, in figure V-14, a double 
inverse fault system dismantles the sedimentary cover with an average vertical throw of 400 m, 
whereas the horizontal shortening on this structure is estimated to 15-20% (c.a. 300-400m, based on 
Fig. V-14). This double fault system is likely to be the westward prolongation of the fault bounding 
the southern edge of the Imini anticline (Fig. V-12C). The Imini anticline is the location where the 
maximum shortening is accommodated in the Imini Fault Zone, with 1.3 km (with a fault-propagation 
model, Fig. V-12C, designed with Ramp (Mercier et al., 1997). The interpretation of the folding at the 
location of the Imini anticline shows a decollment level in the Ordovician green shales (Fig. V-12A and 
C). This decollment level does not exist further west (Fig. V-14), and appears as a basement fault. 
Overall, the deformation in this western part is characterized by the involvement of the Precambrian 
and Paleozoic basement, which characterized a thick-skinned deformation. 
Eastward from the Imini anticline, the fault zone also extends in the Ordovician shales since 
they outcrop in the core of the anticline (Fig. V-15). Here, the Triassic formations are lacking, as this 
formation ends along a N60°-70° direction from the Imini anticline eastward (Fig. V-8). The 
shortening decreased compared to the Imini given the poor amplitude of the structure (Fig. V-15). A 
small part of the shortening is also accommodated on secondary structures, following a Senonian 
detachment level (Fig. V-15), which folded the Senonian to Miocene-Pliocene formations. Further 
east, the post-Senonian cover becomes thicker (Fig. V-16), with a thickening of Eocene white clays up 
to ~50 m, onto which detrital conformable deposits exist. Structure strike also changes from a more 
E-W trend to a NE-SW one (Fig. V-8,-16). Here, the northern fold is controlled by a basement fault 
that propagates southward in the Senonian cover (Fig. V-16). 
South of the Imini Fault Zone (Fig. V-9), weak secondary deformations also involve the 
basement where the sedimentary cover becomes very thin. On figure V-13, a N110° reverse fault 
with a 40-60 m vertical throw affects the Precambrian rhyolites and overlying sedimentary cover and 
on figure 6, a basement fault sets a small NE-SW fold with a 25-30 m amplitude.  
The SAF bounds the Imini Cretaceous-Tertiary plateau to the west and to the north (Fig. V-7,-
8). It has been described by Missenard et al. (2007) (Fig. V-8, cross-section). It corresponds to a steep 
thrust fault that disappears eastward of Telouet (Fig. V-8), below the Anmiter-Tigzha nappe, where it 
could be responsible for the late refolding of the “nappe”. The SAF remains hidden in the Tiliouine 
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area, giving rise to large folded series (Fig. V-18E, B). It emerges to the East as a thrust fault that 
brings the Ordovician shales onto overturned Mesozoic-Cenozoic formations (Fig. V-18D, C). The 
outcrop of Fig. V-18D and its interpretation demonstrate that the last motions along the SAF must be 
post-Miocene-Pliocene. 
 
5.3.Integration in the general frame of the Atlas geodynamics 
5.3.1.Eocene/early post-Eocene events (Fig. V-22A) 
This event is poorly documented in Morocco and few structural evidences exist to attest it. 
Late Eocene represents one of the main pulse of detrital sedimentation recorded in the Imini area 
(this study) and the Ouarzazate basin (El Harfi et al., 2001). Detrital deposits lie conformably onto 
marine Eocene in most of the outcrops, and suggest either distal uplift of a proto-orogen compared 
to the present position of the front, or localized uplifting source areas. These deposits were mostly 
supplied by Paleogene sedimentary cover, and further east, by the uplift of the Skoura massif (El 
Harfi et al., 2001). Compared to what happens in Algeria (Vially et al., 1994; Mekireche et al., 1998) 
or Tunisia (Laffite, 1939; Snoke et al., 1988; Ghandriche et al., 1991), where a Late Eocene phase is 
clearly distinguished, Morocco is poorly deformed at that time, but still underwent significant uplift, 
enough to trigger the supplying of foreland basins with detrital deposits. As a matter of fact, the 
decreasing deformation gradient from East to West has already been suspected on the basis of 
calculated shortening rates (Brede et al., 1992; Teixell et al., 2003). Given the anti-clockwise sense of 
the rotation of Africa at that time (Rosenbaum et al., 2002), linear speed of convergence was clearly 
higher in the East of Maghreb, whereas Morocco was closer to the rotation pole. This simple 
explanation could account for the decrease of deformation leading to more discrete tectonic 
structures in Morocco during Late Eocene. Also, a lithospheric component could be invoked to 
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Figure V-22 : Schematic evolution of the Imini region during the various steps of the Atlas orogeny. A paleogeographic 
map of the Western Mediterranean is provided for each step, adapted from Missenard (2006). Dislocation of the 
ALKAPECA terrane (Bouillin, 1986) is showed through the evolution of the trench position of the retreating slab, 
materialized with the bold dashed lines. (A) Late Eocene events. (B) Oligocene-Miocene “quiescent” phase. (C) Middle 
Miocene phase, corresponding to the “nappes” setting and the occurrence of the uplift related to the lithospheric 
thinning. Deposition of the detrital Aït Ouglif Formation. (D) Late Miocene “quiescent” phase, with large-scale 
subsidence. Deposition of the alluvial/palustro-lacustrine Aït Kandoula Formation. (E) Post-Miocene tectonic phase. 
Extension of the orogenic wedge through the setting of the Imini Fault Zone and activation of the SAF. For each time 
step, mean positions of the trench are represented for various intervals i.e. (1) 34-23 Ma, (2) 23-16 Ma, (3) 16-11 Ma and 
from (4) 11 Ma to present. 
 
5.3.2.Middle Miocene-Quaternary deformations events (Fig. V-22C, E) 
Langhian(-Early Serravallian?) times (following Tesón et al., 2010; Aït Ouglif Formation age) 
witnessed the earliest recorded structural deformation and the development of the topography. This 
is shown by: (1) the setting of the various “nappes” across the High Atlas of Marrakech and the 
Central High Atlas (Laville et al., 1977; this study), (2) the influx of unconformable detrital deposits (El 
Harfi et al., 2001), (3) the resuming of deformation, as suggested by a structural study of Tesón and 
Teixell (2008) and (4) the onset of the lithospheric thinning (Missenard et al., 2008; Balestrieri et al., 
2009). 
Wherever Miocene-Pliocene formations were deposited in the Imini area and eastward in 
the Ouarzazate basin, they are unconformable, with a quite similar dip than older formations (this 
study), or clearly unconformable (in the Ouarzazate Basin; Görler et al., 1988, El Harfi et al., 2001). 
We saw that the fact they fill an old topography requires a general uplift of the southern region of 
the Imini district. Such uplift is unlikely to be a local feature, and probably extended to the whole 
studied area and even to the Anti Atlas (Görler et al., 1988) and the High Atlas. This uplift took place 
before the deposition of palustro-lacustrine sediments of the Aït Kandoula Formation (with a 
Langhian-Early Serravallian age for its basal part). The lower member of the Aït Kandoula Formation 
indicates that this uplifting period must have been followed by an actively subsiding phase to allow 
the Miocene-Pliocene formations to overflow the paleotopography. 
We propose that this large uplift recorded in the Imini area corresponds to the same that 
built the topography initiating the emplacement of the “nappes” further north where it was more 
intense in terms of elevation. It likely resulted from the lithospheric thinning determined by the low-
temperature thermochronology studies of Missenard et al. (2008) and Balestrieri et al. (2009). In this 
interpretation, the uplift created the topographic conditions to initiate the sliding of the nappes 
(Jurassic nappes, Imini plateau). Nonetheless, a shortening component may have also played a role 
during this phase (Tesón and Teixell, 2008), even for the sliding of the Jurassic “nappes” (Laville et al., 
1977; Görler et al., 1988; Laville and Piqué, 1992). The lithospheric issue is intrinsic to Morocco 
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compared to the rest of Maghreb (Missenard and Cadoux, 2012). Moreover, no coeval tectonic phase 
was recorded elsewhere in the Algerian and Tunisian Atlas during Langhian-Early Serravallian times 
(Frizon de Lamotte et al., 2000). Then, a unique tectono-thermal phase occurred in the Moroccan 
High Atlas at that period. 
A remaining question is why the “nappe” setting occurred during Miocene if a first 
topographic building event took place in the Eocene. We propose, based on an analogy with salt 
tectonics on passive margins (Brun and Fort, 2011) that given a tilt angle, the more the thickness of 
the cover is, the less the sliding occurs. Here the same reasoning is suggested: (1) the thick cover in 
the High Atlas began to be dismantled during the Late Eocene event, but remains thick enough to 
prevent the sliding and (2) the renewal increase in topography during Miocene happened with a 
sufficiently thin cover to trigger the decollment on the evaporate layers. 
Finally, deformation resumes in Late Miocene-Pliocene to give the Moroccan Atlas its present 
shape. This phase is widely recorded in the Imini area (Imini Fault Zone, SAF in the Tiliouine area) and 
is the most important one in the actual shaping of the belt at least in its southern foreland (Fig. V-
22E; this study; Saint-Bezar et al., 1998; Frizon de Lamotte et al., 2000; Missenard et al., 2007; Tesón 
and Teixell, 2008). 
 
5.3.3.What about the “quiescent” phases? 
One remaining question concerns the “quiescent” phases. This is the case between (1) 
Serravallian and Messinian and (2) Oligocene and Early Miocene. 
The Serravallian to Messinian quiescent event occurred when the sediments of the lower 
member of the Aït Kandoula Formation were deposited, in such a way that they even overflowed the 
old topography (Fig. V-10). This formation not only outcrops in the southern foreland but also in 
many regions: the interior of the High Atlas (in “la Cathédrale” and related outcrops, Görler et al., 
1988) and in the Anti-Atlas directly south of the Imini district (Choubert, 1945; Gauthier, 1957). These 
sediments, mainly palustro-lacustrine in this region, become more detrital in the north (El Harfi et al., 
2001, their figure 11a) where they belong to proximal alluvial deposits complex, probably washing up 
the remnants of a weak topography. Elsewhere far from the Middle Miocene front of the belt, 
deposition occurred in the calm palustro-lacustrine environments of the endorheic Ouarzazate Basin. 
Following the onset of the lithospheric thinning, this large-scale thermal component might have 
decreased in intensity, allowing a transiently subsident context that allowed the deposition of the 
lower member of the Aït Kandoula Formation (Fig. V-22D). 
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The Oligocene-Early(?) Miocene quiescent phase is more puzzling, because we need to 
explain a time gap from the end of Eocene/Early Oligocene to at least the Early Miocene/Middle 
Miocene (up to 20 Ma at maximum). No Oligocene deposits exist in this region of Morocco and the 
topography was likely decreased to a minimum height. The deformation in the Atlas of Morocco is 
usually thought to result from the transfer of the Africa/Europe convergence accommodation (Frizon 
de Lamotte et al., 2000). The forces exerting during Late Eocene were suddenly released from the 
beginning of the roll-back of the African slab in the Oligocene, helping the volumes forces to 
overcome the horizontal orogenic stresses. This led the topography to crumble at that time and stop 
the sedimentary supply of the foreland basins (Fig. V-22B). Moreover, a decrease of the sea-level 
occurred during the Oligocene (Miller et al., 2005) preventing important accumulations of sediments 
within the Ouarzazate basin maybe still connected to the Atlantic Ocean. 
6.Conclusion 
We have studied here the southern foreland of the High Atlas of Marrakech-Central High 
Atlas in the Imini area. This region represents the westernmost tip of the Ouarzazate foreland basin 
before the Siroua massif uplift dismantles the cover westward between this basin and the Souss 
basin. The Imini area shows an important portion of the Cenozoic sedimentary record and tectonic 
structures that allows discussing the chronology of deformation events in the setting of the High 
Atlas in Morocco: 
(1) An early event occurred in Late Eocene. The sedimentary record shows a brutal transition 
from a marine to a conglomeratic continental formation. The latter is conformable in the Imini area 
and the Ouarzazate basin and suggests the existence of a narrow Late Eocene belt, whose front was 
further north. 
(2) Oligocene-Early Miocene times witnessed a “quiescent” phase related to the release of 
orogenic horizontal stresses at the Africa/Europe plate limit and a rapid decrease of topography 
coupled to the Oligocene low-stand sea-level. 
(3) From Middle Miocene times onward (or just before Langhian), an early topography due to 
lithospheric thinning plus a shortening component triggered the setting of tectono-gravity nappes 
along the southern front of the High Atlas. This was followed by a large-scale subsiding state related 
to a decrease in the lithospheric thinning intensity. 
(4) Shortening resumed and finally increased during Pliocene-Quaternary with the building of 
the present orogen. 
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We also underline that the peculiar position of Morocco is responsible for two unique 
features of the High Atlas in Morocco. The first is the low development of the Late Eocene belt, 
probably due to the close position of Morocco at that time of the Africa anti-clockwise rotation 
toward Europe. Second, contrary to Algeria and Tunisia, the building of an early topography as soon 




The scientific results were obtained using Win-Tensor, a software developed by Dr. Damien 
Delvaux, Royal Museum for Central Africa, Tervuren, Belgium. R. Leprêtre is a recipient of a PhD 
fellowship from the Ecole Normale Supérieure (ENS), Paris. J. Yans and A. Dekoninck were partly 
funded by the project BR/121/A3/PALEURAFRICA of the Belgian Science Policy Office and by the 
project “Valorisation des argiles” of Wallonie-Bruxelles International. 
 
Les references bibliographiques sont regroupées dans la partie Bibliographie à la fin du manuscrit. 
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V.2.B. Synthèse des données TBT dans le Haut Atlas de Marrakech 
 
 Deux études de TBT ont été réalisées sur le Haut Atlas de Marrakech, la première par 
Missenard et al. (2008) et la seconde par Balestrieri et al. (2009). Les deux études ont apporté des 
résultats similaires, sur deux zones géographiques qui se recoupent. Missenard et al. (2008) ont 
déterminé es âges AFT de 9 à 27 Ma au cœur de lachaîne et de 27 à 87 Ma pour l’avant-pays sud. De 
leur côté, Balestrieri et al. (2009) déterminent des âges variant de 20 à 215 Ma : 20 et 24 Ma pour le 
cœur de la chaîne, 72 et 185 Ma pour le front nord et une gamme de 24 à 175 Ma à proximité du 
Front Sud Atlasique. Le jeu de données complet est présenté ci-dessous (Fig. V-23). 
 
Figure V-23 : Etudes AFT dans le Haut Atlas de Marrakech. Les données proviennent de Missenard  et al. (2008) et 
Balestrieri et al. (2009). Dans la partie haute, une coupe Nord-Sud à travers le Haut Atlas de Marrakech montre les âges 
AFT projetés pour les deux études avec des boites blanches pour les âges AFT de Missenard et al. (2008) et grises pour 
ceux de Balestrieri et al. (2009). En bas, deux histoires thermiques de Balestrieri et al. (2009). 
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 Ces modélisations thermiques (Fig. V-23) peuvent être séparées en deux parties suivant 
notre problématique. Tout d’abord, on note que l’histoire mésozoïque est hautement similaire au 
reste du Maroc, et même à nos résultats sur le Bouclier Reguibat, i.e. un événement de 
refroidissement qui imprime sa marque depuis le Trias jusqu’au Crétacé inférieur avec des conditions 
de surface. Cette observation montre bien le caractère très particulier de ce refroidissement en 
Afrique du Nord-ouest. La deuxième partie de ces histoires thermiques montrent un enfouissement 
depuis le Crétacé supérieur sous 1,5-2 km (Missenard et al., 2008), et correspond peu ou prou aux 
estimations déjà faites dans l’Anti-Atlas (Ruiz et al., 2011 ; Oukassou et al., 2013 ; ce travail). Cet 
enfouissement est ensuite suivi par un uplift et une exhumation de la région qui a probablement 
affecté également la région d’Imini. Cette exhumation est considérée d’âge miocène moyen par 
Missenard et al. (2008), ce qui coïncide avec les conclusions de Balestrieri et al. (2009). Les deux 
travaux corrèle cette exhumation miocène à l’amincissement lithosphérique que l’on connait sous le 
Haut Atlas de Marrakech. La zone centrale du rift atlasique est, contrairement à ses bordures, quant 
à elle, considérée comme restant une zone de faible subsidence depuis le Trias-Jurassique jusqu’au 
Paléogène, où l’inversion importante va éroder la couverture et montrer à l’affleurement actuel des 






























IV.1. Evolution du Bouclier Reguibat et des bassins adjacents au cours du 
Phanérozoïque 
IV.1.A. Vue générale des résultats de TBT sur le Bouclier Reguibat 
 
Figure VI-1 : Carte géologique du Bouclier Reguibat présentant toutes les données AFT et AHe (en points blancs) et pour 





 Dans ce travail, la première étude du Bouclier Reguibat par  TBT sur apatite a été menée, 
dévoilant ainsi l’histoire de la partie nord du COA, en combinant l’approche AFT et AHe avec les 
développements les plus récents. Nous avons analysé 29 échantillons avec la répartition Est-Ouest la 
plus large possible le long du bouclier. Cela représente ainsi une couverture complète du Nord du 
COA, comme montré sur la figure VI-1. 
 Du point de vue global, une augmentation des âges AFT vers l’Est peut être observée, ainsi 
qu’une augmentation de la dispersion des âges AHe, montrant des âges de plus en plus vieux, tout en 
conservant des également âges relativement jeunes. En termes de moyennes de longueurs de trace 
et leur distribution, aucune évolution claire ne se dessine d’Ouest en Est (Fig. IV-20). 
 Ci-dessous, la figure VI-2 propose une synthèse des histoires thermiques observées tout le 
long du Bouclier Reguibat, ainsi que celles obtenues pour l’Anti-Atlas (Anti-Atlas occidental avec 
l’échantillon du Draa et central avec l’échantillon de Bou Azzer). Je discute par la suite les différentes 
étapes mises en évidence par ces modélisations thermiques. 
 
Figure VI-2 : Compilation des histoires thermiques obtenues pour le Nord du COA. Les histoires thermiques de l’Anti-
Atlas ne sont qu’au nombre de deux mais sont très similaires à celles déjà identifiées (Ruiz et al., 2011 ; Oukassou et al., 





VI.1.B. Evolution anté-crétacé du Bouclier Reguibat 
 
 Les modélisations effectuées dans ce travail ont fourni des histoires thermiques relativement 
cohérentes à l’échelle du Bouclier Reguibat. De façon similaire aux hypothèses qui ont été faites pour 
le domaine central du Bouclier Reguibat (Fig. IV-28 ; section IV.2.A, article 2), le Paléozoïque est 
considéré comme étant une période subsidente, au moins jusqu’au début du Carbonifère. Nous 
n’avons pas toujours pris en compte cette période dans les histoires thermiques (pendant laquelle la 
région est considérée à la surface au  Cambrien étant donné la discordance des terrains paléozoïques 
sur les terrains antérieurs avant une longue période de subsidence). En effet, les données AFT et AHe 
ont donné en général des âges relativement jeunes eu égard à la durée du Phanérozoïque et ne 
peuvent pas apporter de contraintes sur le Paléozoïque. Les épaisseurs de sédiments dans les bassins 
de Tindouf et Taoudeni indiquent en tout cas des accumulations importantes pendant tout le 
Paléozoïque et surtout lors du Dévonien et Carbonifère. Quel que soit l’échantillon considéré, il n’est 
pas mis en évidence d’exhumation liée à l’orogénèse varisque, ni de sédimentation détritique 
associée qui proviendrait du Bouclier Reguibat pendant le Carbonifère. Sans utiliser de 
thermochronomètres de plus haute température que ceux de l’apatite, nous sommes limités pour 
distinguer entre (1) une exhumation du bouclier suivi d’un ré-enfouissement post-varisque dont nous 
n’avons plus de preuves actuellement et (2) un maintien des échantillons sous des épaisseurs 
importantes, avec une potentielle exhumation limitée pendant l’orogénèse varisque (comme cela 
peut être mis en évidence dans l’Anti-Atlas avec les modélisations de Sebti et al. (2009), voir Fig. V-5). 
 A l’échelle du Sahara, une surface d’érosion est nettement marquée, séparant les roches 
paléozoïques des roches plus jeunes, souvent tabulaires et mésozoïques (voir la synthèse dans Frizon 
de Lamotte et al., 2013). Sur le COA, cette discordance majeure est nommée « discordance 
hercynienne » et caractérisée par le contact entre des roches dont les âges les plus jeunes sont 
Jurassique supérieur/Crétacé inférieur sur le Paléozoïque légèrement déformé (Dévonien ou 
Carbonifère en général). De façon générale, le Permien, le Trias et le Jurassique sont absents de la 
surface du COA, sauf le long de ses bordures : (1) à l’Ouest dans le TLDB, les sédiments profonds du 
bassin de marge passive préservent des dépôts triasiques et jurassiques (Ranke et al., 1982 ; Davison, 
2005) ; (2) au Nord-est/Est sur la plateforme saharienne, des sédiments triasiques ou jurassiques 
sont conservés, discordants sur le socle paléozoïque (Fig. VI-3). 
 En conséquence, un hiatus temporel empêche toute conclusion hâtive en ce qui concerne 






Figure VI-3 : Profondeur de la discordance hercynienne sur la plateforme saharienne (d’après Craig et al., 2010). La ligne 
rouge indique la limite des séries triasique et jurassique. Le COA est dénué de ces sédiments et ne préserve que les séries 
détritiques du Jurassique supérieur(?)/Crétacé inférieur, dans le bassin de Tindouf, le TLDB et le long de la suture 
panafricaine (carte des figures VI-1,-2). La position des coupes de la figure VI-4 est indiquée. 
 
- Le COA pourrait avoir été une zone subsidente pendant cette période, la couverture ayant 
été érodée au moment du Jurassique supérieur/Crétacé inférieur. Cela peut être vérifié en observant 
la géométrie des terminaisons sédimentaires triasico-jurassiques  sur le COA, par exemple dans les 
bassins algériens au Nord-est du Bouclier Reguibat et à l’Est du bassin de Tindouf. Le bassin le plus 
proche est celui de Reggane (Fig. VI-2) et son voisin de l’Ahnet (Fig. VI-3). Une coupe Nord-Sud a déjà 
été présentée dans la figure IV-41 (Logan et Duddy, 1989) mais celle-ci ne montre que la discordance 
du « Continental Intercalaire » sur le socle paléozoïque. Un stage de M2 réalisé en partenariat avec 
TOTAL au sein de l’équipe GEOPS de l’Université Paris-Sud, par P. Galmiche, visait à imager cette 
discordance sous la plateforme saharienne et déterminer les géométries des formations 
sédimentaires mésozoïques à son contact. Trois coupes Nord-Sud tirées de ce travail sont présentées 
dans la figure VI-4. 
 Les trois coupes ne montrent pas les formations sédimentaires mésozoïques tronquées par 
l’érosion. Elles se terminent par une géométrie pincée, en biseau et, avec le « Continental 




au Sud. Cette géométrie indique donc une phase de soulèvement d’au moins 1 km d’amplitude (en 
prenant comme exemple la coupe à 1°O de longitude) permettant d’obtenir cette structure avec 
discordance angulaire. Au sommet, le « Continental Intercalaire » remplit des dépressions et se 
trouve en situation discordante sur les dépôts triasico-jurassiques. Pendant le Trias et le Jurassique, 
la sédimentation est considérée au Sahara comme étant majoritairement contrôlée par l’eustatisme 
sur une large plateforme aplanie (Fabre, 2005 ; Guiraud et al., 2005 et références incluses). Ainsi, la 
géométrie en biseau du Trias et du Lias (qui est la portion du Jurassique bien mise en évidence) 
résulte probablement des seuls effets eustatiques sur la pénéplaine varisque. Ces formations 
peuvent avoir été érodées en partie lors du dépôt du « Continental Intercalaire » mais la 
conservation en profondeur de ces géométries biseautées n’atteste pas d’une extension beaucoup 
plus large qui aurait pu ennoyer le COA, dans sa partie Nord-est ni sur le reste du craton. 
 
Figure VI-4 : Coupes Nord-Sud dans la plateforme saharienne (localisées sur la fig. VI-3). Tous les traits de couleur 




 - Une seconde hypothèse, de Fabre (2005) propose d’expliquer l’absence du Trias et du 
Jurassique par le fait que les événements magmatiques du CAMP à 200 Ma, auraient produit un 
volume de basaltes suffisant pour recouvrir de façon importante le craton. L’auteur se base sur des 
analogies de réseaux de dykes entre CAMP et province basaltique du Karoo en Afrique du Sud. Cette 
couverture basaltique aurait ensuite été érodée jusqu’à ce que la couverture sédimentaire affleure et 
soit érodée au Crétacé inférieur. Cette solution n’est pas invraisemblable, mais ne peut pas être 
vérifiée et malgré l’ancienneté de cet événement magmatique, il faudrait s’attendre à observer de 
potentiels vestiges de celle-ci, vestiges qui n’existent pas. 
 
Figure VI-5 : Ecorché géologique du Nord du Sahara montrant les séquences paléozoïques (modifié d’après Craig et al. 
(2010)). En lignes colorées sont représentées les limites d’extension des dépôts mésozoïques. En violet : le Trias ; en 
bleu : le Jurassique (marin et continental) ; en vert : le Crétacé inférieur continental (d’après Burollet et Busson, 1983 ; 
Galmiche, 2012). 
 - Enfin, en se basant sur les histoires thermiques déterminées dans cette étude, je propose 
que le socle du Bouclier Reguibat ait refroidi lentement depuis le début du Jurassique, 
refroidissement accéléré à partir du Jurassique moyen(?)/supérieur jusqu’au Crétacé inférieur. Ceci 
est attesté par la succession de formations sédimentaires relativement planes l’une sur l’autre du 
Trias et Lias sur les coupes de la figure VI-4. Un refroidissement lent expliquerait alors le maintien du 
COA en zone de faible érosion, se soulevant lentement en empêchant les transgressions jurassiques 
de s’y exprimer (Fig. VI-5). Cette hypothèse est préférée à celles d’une région enfouie jusqu’au 




probablement en partie sa couverture paléozoïque, maintenant ainsi les échantillons sous des 
températures élevées jusqu’au Jurassique moyen(?)/supérieur, lorsque le refroidissement s’accéléra. 
 
VI.1.C. Le « Continental Intercalaire » dans le Sahara occidental et central 
VI.1.C.1. Le « Continental Intercalaire » : timing et sources 
 
 Après le début du Mésozoïque, toutes les histoires thermiques révèlent un refroidissement 
depuis le Jurassique moyen(?)/supérieur jusqu’au Crétacé inférieur. Ce refroidissement enregistre 
une baisse de la température depuis 60-70°C pour le domaine oriental et > 100°C pour les domaines 
occidental et central du bouclier jusqu’à des conditions de surface ou proches de la surface au 
Crétacé inférieur. Ainsi, d’après les estimations faites dans la section VI.1.A (article 1) et IV.2.D, ce 
sont potentiellement plusieurs kilomètres de couverture/socle qui ont été érodées à cette occasion 
sur le Bouclier Reguibat, et peut-être à l’échelle du Nord du COA. Ce refroidissement, lié à une 
exhumation de grande ampleur, est ici mis en évidence pour la première fois à cette échelle. Il 
coïncide de plus avec l’événement détritique majeur que constitue le « Continental Intercalaire » et 
les formations associées, discordantes sur toutes les formations antérieures : (1) dans le Sud-est du 
TLDB, directement au contact du socle cratonique (Fig. VI-1), (2) dans la partie ouest du bassin de 
Tindouf et nord-ouest du TLDB (Choubert et al., 1966), dans le bassin de Reggane (Logan et Duddy, 
1989) et (3) autour de l’Anti-Atlas et au Nord du Maroc (voir la synthèse de Frizon de Lamotte et al. 
(2008) et références incluses). 
 Les questions relatives à cet événement restent donc son timing et sa durée. En reprenant les 
coupes Nord-Sud de la figure VI-4, la discordance « angulaire » entre les formations biseautées puis 
déformées du Trias et du Lias et le « Continental Intercalaire » permet  de donner un début à ce 
soulèvement. Le Lias possède encore une forme biseautée sous la discordance d’avec le 
« Continental Intercalaire » et le soulèvement ne peut avoir eu lieu qu’après, i.e. après 200 Ma. Le 
timing du début du soulèvement n’est néanmoins valide ici que pour le domaine oriental du Bouclier 
Reguibat, puisqu’il est contraint par les coupes en figure VI-4. Dans le reste du Sahara, du Jurassique 
moyen au Jurassique supérieur, la plateforme saharienne subit une réduction du niveau marin avec 
une continentalisation des dépôts jusqu’à la mise en place de systèmes fluviatiles au Jurassique 
supérieur dans la partie sud du Sahara (au Nord du Hoggar, dans les bassins de l’Ahnet, de Murzuq ; 
Lefranc et Guiraud, 1990 ; Guiraud et al., 2005). La géométrie plutôt tabulaire du Crétacé inférieur 
semble indiquer que l’exhumation ne s’est par contre peut-être pas prolongée pendant toute la 




du « Continental Intercalaire » observée sur les coupes en figure VI-4 et nos modélisations 
thermiques suggèrent fortement que les soulèvements du Bouclier Reguibat et peut-être du Bouclier 
Touareg sont les contributeurs principaux aux nappes détritiques qui envahirent le Sahara du 
Jurassique supérieur à l’Apto-Albien. D’autre part, les mesures de courant faites à l’Aptien inférieur 
montrent que les sources des sédiments se situaient alors au Sud des bassins sahariens (Fig. II-7, 
d’après Vila, cité dans Fabre (2005)). 
 Le travail de géochronologie détritique sur zircon présentée dans la section IV.2.E permet 
également de proposer une exhumation du socle du domaine occidental du Bouclier Reguibat ainsi 
que de la contribution d’une ancienne couverture sédimentaire. Ces âges U-Pb mettent en évidence 
la contribution d’un socle panafricain et paléoprotérozoïque. Enfin, Einsele et von Rad (1979) ont pu 
montrer qu’un socle métamorphique alimentait la sédimentation d’âge crétacé inférieur dans le 
domaine offshore du TLDB. Le Bouclier Reguibat peut donc être vu comme la source principale 
alimentant ces dépôts. Cependant, la contribution à ce matériel détritique du bassin de Taoudeni 
n’est pas connue et nous n’avons pas d’arguments permettant d’exclure qu’il ne fut pas lui-même 
soulevé et érodé, contribuant alors comme source. Les travaux de Fabre et al. (1996) ont prouvé que 
les formations crétacées dans le bassin du Tanezrouft et du sous-bassin du Hank ne sont pas plus 
vieilles que le Cénomano-Turonien. Cela en fait une région légèrement subsidente après le Crétacé 
inférieur. Ainsi, l’absence de sédiments équivalents du « Continental Intercalaire » pourrait résider 
dans le fait qu’une large partie nord du bassin de Taoudeni ait contribué à alimenter les nappes 
détritiques à cette époque en subissant de même un soulèvement. 
 
VI.1.C.2. Causes à l’origine du « Continental Intercalaire » 
 
 Les observations faites précédemment tendent à considérer que c’est tout le Bouclier 
Reguibat qui se soulève, et fournit le matériel détritique correspondant au « Continental 
Intercalaire » sur la marge passive atlantique, le Sud-ouest des bassins sahariens et dans le bassin de 
Tindouf. Les résultats de TBT montrent que cet événement de refroidissement varie cependant en 
amplitude, de façon décroissante vers l’Est (Fig. VI-2). Les domaines occidental et central ont donc 
focalisé l’essentiel de la dénudation intervenue à cette époque. 
 Cette observation mise en avant, est-il possible de considérer que la dénudation est 
directement liée à la dynamique de la marge passive, produisant ainsi ce gradient décroissant vers 




l’exhumation sur le domaine onshore des marges passives se focalisent le plus souvent sur un 
domaine continental étroit et prédisent un soulèvement dans une zone souvent restreinte d’environ 
200-250 km (Weissel et Karner, 1989 ; Braun et Beaumont, 1989 ; van der Beek et al., 1994 ; Leroy et 
al., 2008). De fait, cette approche empêche d’appréhender le signal d’exhumation observé ici, qui 
requiert davantage une explication à plus grande échelle. Le problème spécifique de l’Atlantique 
Central a été abordé par von Rad et Sarti (1986) qui ont synthétisé les changements 
sédimentologiques survenant à la transition Jurassique/Crétacé sur les marges passives du Nord de 
l’Océan Atlantique Central. Leur synthèse met d’ailleurs en évidence le fait qu’il y a passage d’une 
sédimentation carbonatée de plateforme ou hemipélagique, avec des systèmes deltaïques épais de 
type Wealden et leurs cônes sous-marins associés. En ce qui concerne le craton lui-même, des 
explications vraisemblables doivent prendre en compte au moins deux aspects : (1) la diminution de 
l’amplitude de la dénudation vers l’Est et (2) le réchauffement qui survient de façon systématique 
pour les échantillons des domaines occidental et central du Bouclier Reguibat après le début du 
Crétacé inférieur. 
 Comme je l’ai discuté précédemment, il semble qu’un phénomène simplement limité à la 
marge passive n’est pas suffisant. La topographie dynamique est une hypothèse vraisemblable, 
puisqu’elle serait à même de rendre compte de la succession exhumation/enfouissement qui est 
mise en évidence. L’hypothèse de topographie dynamique à l’origine de mouvements cratoniques a 
été explorée dans le cas du craton Slave en Amérique du Nord par Flowers et al. (2012). Les auteurs 
ont utilisé un modèle de convection thermochimique 3D pour générer les mouvements mantelliques 
à grande échelle en prenant en compte la nature et la position des limites de plaques au cours du 
temps. Ce modèle convectif permet de prédire les comportements en termes de topographie 





 En suivant cette hypothèse, un mécanisme similaire pour l’exhumation Jurassique 
supérieur/Crétacé inférieur du Nord du COA peut être proposé. La déchirure continentale dans 
l’Océan Atlantique Central est suivie d’une phase d’accrétion lente pendant les 20 premiers millions 
d’années (~0,8 cm/a). Le taux d’accrétion accélère ensuite jusque la fin du Jurassique atteignant 1,7 
cm/a après 170 Ma et jusque 2,8 cm/a juste avant la transition Jurassique/Crétacé. Ce taux chute 
ensuite à 1,5 cm/a jusque 125 Ma (Fig. VI-7 ; Labails et al., 2010). Cette augmentation du taux 
d’expansion dans le nouvel océan peut signifier un renforcement du régime thermique à l’axe de la 
dorsale qui décroit ensuite pendant le Crétacé inférieur. Une remontée massive de matériel 
mantellique chaud pendant la fin du Jurassique aurait ainsi pu générer une topographie de grande 
amplitude autour de l’Océan Atlantique Central, encore relativement étroit, à la manière d’un 
panache « diffus » de grande ampleur. Notons ici que l’événement magmatique qui le précéderait, le 
CAMP, couvrit d’importantes surfaces sur trois continents différents (Fig. II-6 ; Marzoli et al., 1999 ; 
Verati et al., 2005, 2007) et il s’agirait alors d’un second « pulse » thermique de moindre ampleur 
dans ce cas (peut-être faiblement enregistré par un faible volcanisme au Maroc, voir la synthèse de 
Frizon de Lamotte et al., 2008). Ce phénomène, surimposé à l’effet de rebond isostatique habituel 
sur les marges passives, pourrait donc expliquer le fait que l’érosion fût plus importante à l’Ouest 
qu’à l’Est du Bouclier Reguibat. Le ralentissement du taux d’expansion, de la même façon, aurait 
entrainé une diminution de cette topographie, diminution accentuée par (1) la subsidence thermique 
 
Figure VI-7 : Taux d’expansion dans l’Atlantique Central Atlantic pendant le Méso-cénozoïque. Les données proviennent 
des études de Schettino et Turco (2009), Labails et al. (2010) et Kneller et al. (2012). 
Figure VI-6 : Modélisations numériques de topographie dynamique, utilisant un modèle de convection thermochimique 
3D (de Flowers et al., 2012). Le modèle montre deux instants : 330 et 220 Ma. En bas est fournie l’une des modélisations 
thermiques représentative du craton Slave (de Ault et al., 2013). Le maximum thermique est attaint vers 330 Ma. Ceci est 
cohérent avec les prédictions du modèle thermochimique (en haut à gauche) tandis que des conditions moins profondes 




potentielle qui suit le réchauffement et (2) la charge sédimentaire sur le WAC et principalement ses 
borudres,  issue de l’érosion précédente (comme je le suggère en section IV.1.B pour le domaine 
occidental du Bouclier Reguibat). 
 Par rapport à l’histoire thermique du Bouclier Reguibat, l’hypothèse d’une anomalie 
thermique liée à des mouvements mantelliques rend compte des résultats obtenus. Celle-ci pourrait 
même servir à expliquer le soulèvement qui survient également au Maroc septentrional, i.e. dans la 
Meseta (Fig. IV-15 ; Ghorbal et al., 2008 ; Saddiqi et al., 2009) dans l’Anti-Atlas (Fig. VI-1, V-2,-5 ; Ruiz 
et al., 2011 ; Sebti, 2011 ; Oukassou et al., 2013). L’hypothèse d’une régression qui se produit 
pendant le Berriasien pour expliquer la fin de la sédimentation carbonatée le long des côtes 
marocaines (von Rad et Sarti, 1986) apparaît insuffisante et le soulèvement synchrone qui survient 
dans le domaine continental de la marge passive apporte un complément qui permet d’envisager la 
mise en place des grands deltas du Crétacé inférieur. 
D’autres hypothèses ont été proposées pour expliquer ce soulèvement, en particulier 
tectonique. Cependant, il n’y a pas a priori de preuves d’événements tectoniques de grande ampleur 
qui suffiraient à expliquer ce soulèvement au cours du Jurassique (Bellion, 1989) et cette hypothèse 
semble donc une explication inappropriée. Bertotti et Gouiza (2012) ont accrédité la thèse du 
raccourcissement tectonique pour générer en grande partie l’uplift. De fait, plusieurs études, dans 
des contextes géologiques différents, ont proposé que le raccourcissement puisse générer des 
soulèvements post-rift sur les marges passives (Doré et al., 2008 ; Cloetingh et Burov, 2011). 
Néanmoins, les preuves de ce raccourcissement à la transition Jurassique/Crétacé sont 
fragmentaires, de très faible ampleur, ou inexistantes comme c’est le cas dans la région sud du 
Maroc dans le TLDB (Hafid et al., 2008). L’étude limitée géographiquement d’affleurements par 
Bertotti et Gouiza (2012) rend l’hypothèse tectonique impossible à extrapoler à une échelle plus 
large que les seuls affleurements observés. De plus, l’héritage structural complexe du socle du Maroc 
(au Nord, voir Missenard et al., 2007) fait que la réactivation de failles pourrait très bien se produire 
sous la contrainte d’une anomalie thermique liée à des flux mantelliques via des contraintes 
cisaillantes en base de lithosphère. La poussée à la ride du nouvel océan dans l’Atlantique central 
pourrait ainsi être considérée comme une force importante à prendre en compte, à l’origine d’un 
transfert de contraintes horizontales (Doré et Lundin, 1996 ; Lundin et Doré, 2002). Cependant, cette 
poussée comme le raccourcissement devraient mettre en place des structures tectoniques qui 
n’existent pas dans le Sud du Maroc. Cette hypothèse n’est pas à exclure, mais elle nécessiterait 
beaucoup plus d’études structurales pour attester ou non de son existence, et de modélisations 




VI.1.D. Le Crétacé supérieur et le Cénozoïque 
 
 Après le début du Crétacé inférieur, la majorité des échantillons furent réchauffés (Fig. VI-2) 
à des températures maximales de l’ordre de 60-70°C, au maximum 80°C. Cela est moins évident pour 
le domaine oriental du Bouclier Reguibat qui a pu rester dans des conditions proches de la surface. Il 
a été expliqué dans la partie précédente que ce réchauffement serait probablement dû à la 
diminution de l’intensité d’une topographie dynamique accompagnée d’une potentielle subsidence 
thermique. La force de l’upwelling mantellique diffus évoqué précédemment décroit alors, et affecte 
la topographie qui s’enfonce, d’autant plus que la charge sédimentaire accroit cette tendance. 
L’espace disponible autoriserait la progression des dépôts vers l’intérieur des terres. Ces dépôts loin 
dans l’intérieur du continent pourraient également être facilités par la transgression majeure qui 
s’annonce dès l’Apto-Albien, atteignant son paroxysme au Cénomano-Turonien. Ces hauts niveaux 
marins ont dégagé l’espace disponible pour accumuler des sédiments en quantité suffisante pour 
expliquer le réchauffement observé alors. La surface aplanie sur de larges surfaces du craton a dû 
également favoriser cette transgression. Quelques zones, à l’héritage tectonique important furent 
plus subsidentes, comme c’est le cas pour la mer trans-saharienne qui connectait alors la Téthys à 
l’Atlantique Sud (Fig. II-10 ; Courville et al., 1998 ; Luger, 2003). D’ailleurs, Fabre et al. (1996) ont 
montré que le Cénomano-Turonien pouvait aussi s’étendre bien plus vers l’Ouest dans le bassin de 
Taoudeni que ne le laissent supposer les dépôts préservés. 
 Le date et la durée de l’événement de refroidissement suivant n’est pas univoque (Fig. VI-2). 
Il commence au plus tôt au début du Crétacé supérieur dans le domaine occidental du Bouclier 
Reguibat. Il est possible que ce refroidissement coïncide avec le début de la convergence 
Afrique/Europe, d’après les études cinématiques de Rosenbaum et al. (2002). Frizon de Lamotte et 
al. (2009) suggèrent que le début de la convergence aurait engendré des contraintes compressives à 
l’échelle du Nord de l’Afrique, donnant naissance à de larges structures anticlinales lithosphériques 
(Fig. VI-8). Cette hypothèse, d’après nos modélisations thermiques, permettrait d’envisager la mise 
en place de ces structures au Coniacien/Santonien. Cela coïncide avec la reconnaissance d’un 
événement compressif à l’échelle de l’Afrique du Nord (Guiraud et Bosworth, 1997). Pour le domaine 
central de Reguibat, le début de ce refroidissement est moins bien contraint mais peut être daté du 
Crétacé supérieur tandis qu’il n’est pas observé dans le domaine oriental du Yetti-Eglab. Dans le cas 
du domaine central, le problème réside dans la résolution de l’histoire thermique pour la période 
Crétacé supérieur/Paléogène. Rien n’exclut a priori l’existence d’un événement de refroidissement, 
même modéré au moment du Coniacien/Santonien, dont l’amplitude maximale se trouverait à 




figure VI-8, proposition faite par Frizon de Lamotte et al. (2009) figurerait ainsi le refroidissement mis 
en évidence par les modélisations thermiques qui ont été menées dans ce travail. Cette déformation 
mettant en place cette structure ne semble pas visible dans le domaine oriental ou alors se confond 
avec l’événement de refroidissement lié à l’anomalie thermique. 
Dans le Bouclier Reguibat occidental, où les modélisations donnent les résultats les plus 
complexes (Fig. VI-2), un cycle supplémentaire de réchauffement/refroidissement est mis en 
évidence, pour les échantillons de la zone nord. Les marges passives focalisent des variations 
latérales importantes de géométrie de la lithosphère et leur position privilégiée à la charnière 
océan/continent les rend tout particulièrement aptes à subir de nombreuses influences pouvant 
produire des mouvements verticaux (Doré et al., 2008 ; Holford et al., 2009 ; Farrington et al., 2010 ; 
Armitage et al., 2013 ; Fairhead et al., 2013 ; Yamato et al., 2013). Ainsi, ce cycle thermique 
supplémentaire serait lié à un caractère spécifique de la marge passive sud du Maroc. Il n’est pas à 
Figure VI-8 : Carte géologique du Nord-ouest africain (de Frizon de Lamotte et al., 2009). En lignes tiretées rouges sont 






exclure que celui-ci s’inscrive dans un événement qui affecte une région plus large que le seul Sud du 
TLDB, mais les données permettant de mieux le contraindre sont insuffisantes. 
 Enfin, le craton dans son ensemble aurait subi un refroidissement jusqu’aux conditions de 
surface actuelle pendant le Cénozoïque. Ce refroidissement est reconnu sur l’ensemble du Bouclier 
Reguibat, dans des conditions néanmoins très limitées pour le domaine oriental, qui a du subir une 
érosion très lente depuis le refroidissement crétacé. Les domaines occidental et central ont été 
exhumés plus rapidement. Le domaine central semble être exhumé lentement depuis le début du 
Crétacé supérieur et cette exhumation se poursuite au Cénozoïque avec une vitesse similaire tandis 
qu’elle est clairement plus rapide dans le domaine occidental. L’évolution cénozoïque sera discutée 
plus en détail dans la section VI.3. 
 
VI.2. De la déformation des marges passives : comparaison avec la marge 
conjuguée nord-américaine 
 
 L’intervention d’un mécanisme basée sur une anomalie thermique à l’échelle continentale 
doit éventuellement pouvoir être retrouvée sur la marge conjuguée est-américaine. Une importante 
quantité de données TBT existe sur la marge occidentale de l’Océan Atlantique Central. Peu de 
synthèses ont néanmoins été faites sur la stratigraphie des différents bassins le long de la marge 
(Grow et Sheridan, 1988 ; Miall et al., 2008 ; voir références incluses). De plus, de nombreuses études 
de TBT ont été effectuées sur la partie continentale de la marge : sur les Appalaches (Miller et Duddy, 
1989 ; Crowley, 1991 ; Boettcher et Milliken, 1994 ; Spotila et al., 2004 ; Reed et al., 2005 ; McKeon 
et al., 2013), sur la chaîne greenvillienne de l’Adirondack et la Nouvelle-Angleterre (Roden-Tice et al., 
2000 ; Roden-Tice and Wintsch, 2002 ; Roden-Tice et Tice, 2005 ; Roden-Tice et al., 2009 ; Taylor et 
Fitzgerald, 2011 ; Roden-Tice et al., 2012), sur les larges bassins intracratoniques et le sud du craton 
canadien (Crowley, 1991 ; Wang et al., 1994 ; Lorencak et al., 2004) et sur la Nouvelle-Ecosse (Grist et 
Zentilli, 2003). 
 Tout d’abord, Jansa et Wiedmann (1982) suggérèrent une histoire mésozoïque inférieure 
similaire pour les deux marges conjugées d’Afrique du Nord-ouest et d’Amérique de l’Est, sur la base 
d’une étude comparative de leur stratigraphie. Les auteurs s’accordent ainsi sur une similitude 
pendant les étapes initiales du rifting (Jansa et Wiedmann, 1982 ; von Rad et Sarti, 1986) jusque 
après l’ouverture océanique (fin du Jurassique inférieur), suivi par l’édification de part et d’autre de 




enregistrements stratigraphiques pour deux sous-bassins conjugués des deux marges est frappant 
(Fig. VI-10). 
 
Figure VI-9 : Coupes de deux bassins offshore de la marge passive est-américaine, dans le Baltimore Trough Canyon (A1, 
de Grow et al., 1986) et du Georges Bank Basin (A2 ; de Schlee et Klitgord, 1988). La ligne en bleu foncé sur les coupes 
indiques le sommet de la plateforme carbonatée jurassique. 
 Une des caractéristiques majeures de cet enregistrement réside dans l’ennoiement de la 
plateforme carbonatée pendant le Crétacé inférieur. La bordure de la plateforme carbonatée dans 
les sous-bassins de la marge passive américaine (Baltimore Canyon Trough, Georges Bank basin et 
Scotian basin) a à cette occasion migré vers le large face à la progradation des dépôts détritiques 
deltaïques (Grow, 1980 ; Schlee et Klitgord, 1988 ; Poag et Sevon, 1989). A cette époque, une activité 
magmatique survient également, comme c’est le cas dans le Baltimore Canyon Trough où se mettent 
en place des basaltes (Schlee et al., 1976). Dans les bassins plus au Sud, la plateforme carbonatée se 
maintient, à la fois sur le Blake Plateau côté américain et dans le bassin du Sénégal côté africain 
(Jansa et Wiedmann, 1982). 
 Les dépôts d’âge crétacé inférieur sont majoritairement absents de la partie onshore des 
bassins de la marge passive américaine. Est-ce que cette observation géologique pourrait être 
expliquée par les données TBT existantes ? J’ai réalisé un modèle numérique de terrain de l’Est de 
l’Amérique du Nord montrant une synthèse des données AFT (Fig. VI-11), avec trois profils tracés 
perpendiculairement depuis la côte vers l’intérieur du continent, sur lesquels sont projetés les âges, 
de façon à comparer directement avec la figure VI-1 la répartition de ces âges (Fig. VI-12). 
 Au premier abord, l’observation des figures VI-11 et VI-12 permet de constater que la 




des marges, un changement dans les âges se produit à partir de 600-700 km de la côte. De la côte 
jusqu’à cette zone de transition, les âges AFT sont similaires, dans une gamme allant de 100 à 200 
Ma pour les deux marges. Cependant, les âges AFT sont majoritairement compris entre 150 et 200 
Ma en Afrique et entre 100 et 150 pour la partie conjuguée américaine. Dans tous les cas, les âges 
AFT plus grands à l’intérieur du continent montrent par contraste le rajeunissement, non seulement 
du domaine habituellement lié à la marge passive (200-250 km ; voir Gallagher et al., 1998) mais 
également un domaine plus continental jusqu’à 600-700 km de la côte. Les histoires thermiques 
déterminées par les auteurs (cités précédemment) attestent de l’existence d’un événement de 
Figure VI-10 : Synthèse des données stratigraphiques dans les bassins conjuguées de Nouvelle-Ecosse et du 
Nord du Maroc (d’après Labails et al., 2010). On remarque les grandes similitudes partagées par ces deux 




refroidissement pendant le Crétacé, se produisant généralement dans le Crétacé inférieur mais aussi 
au Crétacé supérieur, généralement plus tard donc, qu’en Afrique du Nord-ouest. 
 
Figure VI-11 : MNT de l’Est de l’Amérique du Nord. Les âges aFT sont indiqués, selon leur gamme d’âge. Cette compilation 
a été effectuée à partir des données de Crowley (1991), Wang et al. (1994), Boettcher et Milliken (1994), Roden-Tice et 
al. (2000), Roden-Tice et Wintsch (2002), Grist et Zentilli (2003), Lorencak et al. (2004), Spotila et al. (2004), Roden-Tice et 
Tice (2005), Taylor et Fitzgerald (2011) et Roden-Tice et al. (2012). En lignes blanches sont localisés les trois profils sur 
lesquels ont été projetées les données AFT, pour construire la figure VI-12. 
 Dans la section IV.1.B., à propos des différences entre les marges africaine et américaine, 
nous avons pu constater qu’un vestige d’escarpement existe dans la partie américaine (Spotila et al., 
2004). Sachant que les âges AFT jeunes s’étendent loin dans l’intérieur des terres, il est peu probable 
qu’un soulèvement global ait pu générer cette caractéristique géomorphologique, qui résulte plus 
probablement des propriétés mécaniques intrinsèques de la marge passive lors de sa mise en place 
(i.e. en fonction de sa structure crustale/lithosphérique). Néanmoins, d’après ces âges et les 
modélisations, ainsi que l’enregistrement stratigraphique, une exhumation généralisée d’une bande 
continentale sur plus de 600 km de largeur a eu lieu, qui ne peut pas être reliée à l’évolution 
géomorphologique classique sur les marges passives (Bishop, 2007 ; Japsen et al., 2012). En 
conséquence, ce soulèvement global est enregistré de part et d’autre de l’Atlantique pendant le 
Crétacé inférieur et ne peut pas être expliqué par les mécanismes classiques d’évolution des marges. 




transition Jurassique/Crétacé déjà évoquée et développée pour l’origine du « Continental 
 
Figure VI-12 : Projections des âges AFT selon des profils perpendiculaires à la côte est-américaine et nord-ouest africaine. 
Les profils sont présentés sur les figures IV-7a (section IV.1.B) pour l’Afrique et VI-11 pour l’Amérique. 
Intercalaire ». Cette anomalie mantellique pourrait avoir été préférentiellement localisée plus proche 
de l’Afrique que de l’Amérique du Nord dans l’Océan Atlantique Central. Il en résulte ainsi un temps 
de réponse différent qui expliquerait la différence de gammes d’âges AFT pour les deux marges 
conjuguées, plus jeune sur la partie américaine. La localisation de cette anomalie doit être 
recherchée exclusivement dans la partie nord de l’océan puisque l’enregistrement stratigraphique 
plus au Sud ne montre pas d’accroissement des apports détritiques, avec au contraire, le maintien 
des plateformes carbonatées. 
 
VI.3. Evolution du Nord du COA et du domaine atlasique pendant le 
Phanérozoïque 
 
 L’importante quantité de données TBT et d’études de terrain sur l’Afrique du Nord-ouest 
permettent de dresser le tableau de l’évolution générale des mouvements verticaux qui l’affectent 
pendant le Phanérozoïque, en termes d’exhumation et de subsidence. Dans la figure IV-13, une 
synthèse des données TBT pour l’Afrique du Nord-ouest est proposée, contenant les résultats de ce 



























Figure VI-13 : Geological map of the northwern WAC (legend are the same than Fig. IV-7b). All data and thermal modelings 
presented here are from: (1) this study for the Reguibat Shield (for the eastern Reg. Shield, modeling of CH3 sample); (2) for the 
Moroccan Meseta, from Ghorbal et al. (2008) and Saddiqi et al. (2009); (3) for the Anti-Atlas, from Ruiz et al. (2011), Oukassou et 
al. (2013) and this study. Thermal modeling for the southern Atlas foothills is from Gouiza and Bertotti (2012) based on Ghorbal 




l’Anti-Atlas (Malusá et al., 2007 ; Ruiz et al., 2011 ; Sebti, 2011 ; Oukassou et al., 2013), le Haut Atlas 
de Marrakech et ses avant-pays (Missenard et al., 2008 ; Balestrieri et al., 2009 ; données non pub. 
de Ghorbal, 2009). Etant donné l’enregistrement géologique sur le Nord-ouest de l’Afrique, nous 
discutons des implications paléogéographiques apportées par nos résultats de TBT et nos données de 
terrains pour les principales périodes de temps (Fig. 16, 17, 18, 19, 20). 
 
VI.3.A. Résumé sur le Paléozoïque 
 
 L’essentiel des informations concernant l’histoire paléozoïque proviennent de 
l’enregistrement sédimentaire (Anti-Atlas, bassin de Tindouf, Mauritanides, Zemmour, formations 
sédimentaires de la Meseta marocaine). La région constitue une plateforme subissant les variations 
du niveau marin au nord du Gondwana (Stampfli et Borel, 2002 ; point de vue contrasté dans 
Michard et al., 2010) et fut une zone principalement subsidente pendant la majorité du Paléozoïque 
inférieur avant l’orogénèse varisque (la littérature étant volumineuse sur ce sujet, je recommande les 
synthèses suivantes et les références qu’elles contiennent : Burkhard et al., 2006, pour leur contexte 
géologique ; Michard et al., 2008, 2010, pour l’évolution de la Meseta jusqu’aux Mauritanides). A 
partir du Carbonifère moyen, au Nord de l’Anti-Atlas les Mesetas sont à l’affleurement et érodées 
comme l’indique la discordance du Trias sur les formations paléozoïques sous-jacentes (Michard, 
1976 ; Saber et El Wartiti, 1996). Les données TBT sur zircons (Sebti et al., 2009) autour de 330-350 
Ma ainsi que les modélisations thermiques complétées par des données TBT sur apatites (Oukassou 
et al., 2013) ont montré d’autre part que l’Anti-Atlas subit également une exhumation depuis la fin 
de l’Anti-Atlas mais reste enfoui à des températures > 200°C. Le Zemmour et les Mauritanides, 
tronçons de la chaîne varisque au Maroc, moulés autour du COA, ont peut-être eux-aussi subi une 
exhumation à cette époque, scénario qui n’a pas été privilégié dans les modélisations (section IV.2.A, 
article 2, annexe 9). Ainsi, pour la région située au Sud de l’anti-Atlas, nous avons proposé que cette 
dernière reste enfouie sous une couverture paléozoïque supérieure épaisse de 1-2 km environ. Ainsi 
les déformations varisques n’affecteraient en majorité que la moitié nord du bassin de Tindouf (Fig. 
II-4). La présence de cette couverture est cohérente avec l’enregistrement sédimentaire de part et 
d’autre du Bouclier Reguibat (sections IV.2.A. et IV.3 ; Fig. II-3, IV-28,-42). 
 En termes de géodynamique, l’évolution de cette région correspond à une plateforme 
continentale sous laquelle l’océan séparant Laurentia et Gondwana était en subduction, jusqu’à la 
fermeture de l’espace océanique et la collision varisque. Des événements d’extension sont reconnus 




extensives tout au long de cette période avec (1) la séparation de nombreux microblocs 
contintentaux (par exemple Avalonia pendant l’Ordovicien inférieur (Cocks et Fortey, 2009)), (2) un 
magmatisme associé et des structures tectoniques extensives (Destombes et al., 1985 ; Benssaou et 
Hamoumi, 2003 ; Alvaro et al., 2006, 2007 ; Landing et al., 2006). Avant l’orogénèse varisque, cette 
plateforme est ainsi recouverte d’une épaisse couverture sédimentaire. Le Dévonien témoigne du 
démantèlement de la plateforme silurienne, pendant une période où s’individualisent les arches et 
les bassins qui caractérisent la structure du Nord de l’Afrique (Frizon de Lamotte et al., 2013). Le 
contexte géologique du Paléozoïque explique donc les épaisseurs préservées dans le bassin de 
Tindouf (épaisseurs qui augmentent vers le Nord en direction de l’Anti-Atlas) et dans la Meseta, qui 
enregistre elle aussi les phases extensives pendant la durée de ce contexte de plateforme (Michard 
et al., 2008, 2010). 
 
VI.3.B. Du Trias au Jurassique supérieur 
 
 Après l’orogénèse varisque, les formations paléozoïques sont soumises à l’érosion et la 
région se retrouve pénéplanée jusqu’au dépôt des premières formations mésozoïques (formations 
qui sont, à l’intérieur du craton les dépôts du « Continental Intercalaire », voir figures II-2,-4,-13). 
Sous les formations mésozoïques, la surface d’érosion polygénique à l’échelle du Sahara est nommée 
« discordance hercynienne » ; cette dénomination recouvre initialement la pénéplénation post-
orogénèse varisque mais englobe également un événement tectonique du Dévonien supérieur 
(Frizon de Lamotte et al., 2013 ; Fig. VI-3). Du Permien au début du Jurassique, les formations 
sédimentaires témoignent du démantèlement de la Pangée et de contextes extensifs avec la mise en 
place de rifts et magmatisme associé, le tout générant des topographies locales. Ces reliefs vont 
alimenter une sédimentation mixte terrigène et marine, puisque le domaine marin va envahir ces 
zones riftées ou étirées qui donneront par la suite naissance à l’Océan Atlantique Central et au rift 
atlasique, le tout facilité par une phase transgressive qui recouvre la plateforme saharienne et 
dépose successivement, et de plus en plus au Sud le Trias puis le Jurassique (Fig. VI-4,-5 ; Courel et 
al., 2000, 2003). Les formations sédimentaires de cette période sont donc généralement 
discordantes sur la pénéplaine post-varisque et remplissent les rifts évoqués ci-dessus. Au Maroc, la 
Meseta et le rift atlasique subissent une subsidence qui permet le dépôt de 1,5 à 2 km de sédiments 
sur la Meseta (Ghorbal et al., 2008 ; Saddiqi et al., 2009) et jusque 3-4 km au cœur du rift atlasique 
(Ghorbal, 2009) (estimations basées sur les études de TBT). Cette subsidence kilométrique se 




d’Essaouira (Ellouz et al., 2003), le long de la marge passive (von Rad et Arthur, 1979 ; von Rad et 
Einsele, 1980 ; Gouiza et al., 2010). Cette subsidence, qui touche l’ensemble du Nord-ouest de 
l’Afrique, peut être reliée en partie à la relaxation thermique qui intervient après le rifting McKenzie, 
1978) et autorise alors le dépôt d’une charge sédimentaire importante sur tout le Nord de la 
plateforme saharienne (Fig. VI-14, dans le contour en ligne noire épaisse). 
 
Figure VI-14 : Carte paléogéographique pour l’Hettangien-Toarcien (de Guiraud et al., 2005). 1. Terre émergée ; 2. Bassin 
continental ; 3. Plateforme ; 4. Talus et fonds marins ; 5. Magmatisme effusif ; 6. Failles ; 7. Faille normale ; 8. Rift actif ou 
bassin subsident ; 9. Axe de dépocentre ; 10. Faille décrochante ; 11. Axe anticlinal ; 12. Chevauchement ; 13. Haut de 
socle actif ; 14. Ride océanique ; 15. Complexe annulaire alcalin ; 16. Dyke. 
 Le cas du Haut Atlas de Marrakech est particulier dans le sens où il représente une double 
épaule de rift, à la fois de la Téthys et de l’océan Atlantique et est considéré comme ayant été une 
zone faiblement subsidente au sein du domaine atlasique (El Arabi, 2007 ; Saddiqi et al., 2009). La 
figure VI-14 montre une carte paléogéographique qui permet de constater qu’au Nord du rift 
atlasique, incluant le Haut Atlas de Marrakech, subsiste une zone de faible subsidence. Dans la région 
d’Imini, les observations de terrain et les cartes mettent en évidence un amincissement et la 
disparition rapide des dépôts triasiques et liasiques qui se biseautent vers le Sud (section V.2). Le 
régime de forte subsidence liée au rifting est bien concentré dans une zone étroite au cœur du rift à 
cet endroit. En ce qui concerne le craton (Anti-Atlas et Reguibat), le rifting n’a probablement pas eu 
de fortes conséquences, eu égard à la distance des événements. D’ailleurs, ils semblent continuer 
d’être érodés lentement pendant cette période (Fig. VI-13 ; Sebti et al., 2009 ; Oukassou et al., 2013). 
Le régime thermique qui survient au moment du rifting semble donc peu affecter le domaine 




uniquement dans les zones préalablement fragilisées, héritages panafricains ou varisques (Klitgord et 
Schouten, 1986 ; Villeneuve et al., 1993 ; Labails et al., 2009 ; Villeneuve and Marcaillou, 2013). Ainsi, 
le craton, jusqu’à sa bordure nord dans l’Anti-Atlas, est épargné par l’événement de rifting, 
contrairement aux zones plus fragilisées constituées au Nord et à l’Est dans le TLDB par les phases 
orogéniques antérieures. 
 
VI.3.C. La phase Jurassique supérieur/Crétacé inférieur 
 
 Au Lias, vers 190 Ma, se produit la rupture continentale menant au futur Océan Atlantique 
Central (Sahabi et al., 2004 ; Labails et al., 2010). Postérieurement, le nouvel océan s’ouvre avec des 
taux d’expansion qui croissent jusqu’à la transition Jurassique/Crétacé (Fig. VI-7 ; Labails et al., 2010 ; 
Kneller et al., 2012). Dans le même temps, la partie nord du nouvel océan, qui comportait jusque là 
essentiellement des plateformes carbonatées voit sa dynamique sédimentaire perturbée à la toute 
fin du Jurassique supérieur-Berriasien (von Rad et Sarti, 1986). Dans le Maroc du Nord et au Maghreb 
en général, ainsi que sur les bordures de l’Anti-Atlas et du Bouclier Reguibat, les bassins sont alors 
remplis de sédiments détritiques, qui vont de paire avec la mise en place de grands systèmes 
deltaïques (Fig. II-15,-16 ; Faure-Muret et Choubert, 1971 ; Frizon de Lamotte et al., 2008 ; Delfaud, 
1974 ; Choubert et al., 1966 ; Martinis et Visintin, 1966). Au Maroc, des reliefs locaux alimentent 
alors les bassins marginaux en sédiments (Faure-Muret et Choubert, 1971) et les sédiments d’âge 
crétacé inférieur sont discordants sur les plus anciens. Ces dépôts reposent également en 
discordance sur l’Anti-Atlas dans le Nord-est du TLDB et l’Ouest du bassin de Tindouf (Choubert et al., 
1966). Ils sont complètement absents à la fois du Bouclier Reguibat, sauf le long de sa bordure ouest, 
discordants sur le socle (Fig. VI-1) et de l’Anti-Atlas (Fig. 15). 
 Les modélisations thermiques à travers le Nord du COA et le Maroc septentrional permettent 
de contraindre dans une certaine mesure l’ampleur des dénudations intervenues, qui sont a priori 
non corrélées au processus de rifting lui-même étant donné le délai temporel entre rifting et 
dénudation et l’extension géographique de l’événement (Fig. VI-12), qui ne colle pas aux habituels 
modes d’exhumation sur les marges passives (Gallagher et al., 1998). Ainsi dans la Meseta 
marocaine, Ghorbal et al. (2008) et Saddiqi et al. (2009) prédisent 1,5 à 3 km d’enfouissement sous 
des roches triasico-liasiques, érodées lors du refroidissement Jurassique supérieur/Crétacé inférieur. 
A proximité du rift atlasique, Ghorbal (2009) documente une dénudation encore plus importante qui 
aurait pu atteindre 3 à 4 km. Dans l’Anti-Atlas (au moins les domaines occidental et central), Ruiz et 




25°C.km-1 et 20-40°C.km-1 respectivement, montrent une dénudation de l’ordre de 1 à 2 km. 
L’amplitude d’une possible dénudation dans le bassin de Tindouf est mal contrainte, et la présence 
de vestiges de formations sédimentaires d’âge crétacé inférieur (Choubert et al., 1966) témoigne de 
la probable subsidence du bassin, relativement aux socles de l’Anti-Atlas et du Bouclier Reguibat, ce 
dernier drainant alors les sédiments en provenance de ces régions. Dans le Bouclier Reguibat, la 
dénudation est variable d’Ouest en Est : (1) à l’Ouest, le socle a pu subir 3 à 4 km d’exhumation 
depuis des températures > 100°C pour un gradient thermique de 25°C.km-1 (détails dans la section 
IV.1.A) ; (2) une exhumation également kilométrique pour le domaine central, avec les mêmes 
hypothèses sur le gradient thermique, sachant que le refroidissement n’atteignit alors que 40-50°C 
mais les incertitudes sur l’initiation du refroidissement (date et température) pourraient sous-
estimer ces valeurs ; (3) le domaine oriental montre un refroidissement de 70-80°C à 45-35°C, ce qui 
revient, toujours suivant les hypothèses sur le gradient, à 1-1,5 km de dénudation au maximum, 
sensiblement moins que le reste du bouclier. L’amplitude de l’exhumation, qui semble similaire pour 
la bande continentale de 0 à 250 km de la côte de la marge marocaine avec plusieurs kilomètres 
érodés montre donc une décroissance globale vers le cœur du craton, ou du moins vers l’Est. 
Reprenant l’hypothèse d’anomalie thermique liée à des mouvements mantelliques pendant le 
Jurassique supérieur/Crétacé inférieur, la diminution d’amplitude matérialiserait la diminution 
d’amplitude de ce flux à mesure de l’éloignement  du cœur de l’anomalie qui aurait pu être centrée 
dans l’Atlantique Central. Le fait que l’exhumation du domaine oriental du Bouclier Reguibat se 
produise sensiblement plus tard tend aussi vers l’hypothèse de flux mantelliques. Celui-ci se 
déplacerait donc, à partir d’un centre, provoquant le signal « symétrique » d’exhumation constaté de 
part et d’autre de l’Atlantique Central (section VI.2 ; Fig. VI-12). 
 Ces flux mantelliques qui se caractérisent par une anomalie thermique provoquant de la 
dénudation pendant le Jurassique supérieur/Crétacé inférieur résultent vraisemblablement de 
phénomènes profonds que nous n’avons pas pu véritablement contraindre dans ce travail. Il s’agirait 
d’une anomalie de grande longueur d’onde, pouvant générer ainsi une topographie dynamique 
pendant une période de temps relativement long. Subsiste alors la question de l’origine de cette 
anomalie, probablement liée au régime de  convection du manteau à l’aplomb de la dorsale 
Atlantique pendant la dislocation du supercontinent de la Pangée. 
 Dans le Nord du Maroc, cette anomalie mantellique se manifeste sous plusieurs formes. La 
figure VI-16 montrent que les dépôts du Crétacé inférieur ne sont pas simplement localisés au pied 
de hauts de socle, mais dispersés, ne suivant pas nécessairement ces limites de blocs. Un 




Meseta et le Haut Atlas Central et oriental (Fig. VI-16). Ailleurs, ces hauts de socle alimentent en 
sédiments des systèmes fluviatiles et deltaïques qui drainent les sédiments vers l’Atlantique ou la 
Téthys. Cette coexistence de hauts de socle et zones envahies par la mer plus subsidentes 
s’enregistre dans les variations latérales de faciès très rapides entre sédimentation marine et 
continentale (Fig. VI-16). D’autre part, un événement magmatique survient également au Maroc à la 
transition Jurassique/Crétacé (El Kochri et Chorowicz, 1996 ; Souhel, 1996 ; Charrière et al., 2005). 
Figure VI-15 : Paleogeographical map of the northwestern WAC, integrating sedimentary and all LTT results for 
Berriasian-Barremian times. Numerous fluviatile systems fed the deltaic environments on the passive margin of 
Morocco. The uplift of the whole northwestern WAC is signified by the occurrence of a large-scale mantle anomaly that is 
overimposed under the map as a grey-shaded area. Reconstruction is based on AUXINI (1969), Faure-Muret and 




Celui-ci est focalisé dans le Haut Atlas Central, et voit la mise en place roches effusives et 
plutoniques. Les analyses géochimiques indique un lien avec le rifting et le contexte intraplaque de 
leur mise en place (Beraâouz et al., 1994 ; Lhachmi et al., 2001 ; Zayane et al., 2002). 
 
Figure VI-16 : Carte paléogéographique du Nord du Maroc pendant le Crétacé inférieur (de Frizon de Lamotte et al., 2008) 
 Dans la région d’Imini, les dépôts correspondant à cette période représentent une couche 
relativement mince, mais d’épaisseur variable de sédiments détritiques, connue sous le nom 
d’Infracénomanien, et peut être corrélée aux « couches rouges » observées dans le reste du Maroc. 
La région d’Imini  se trouve alors en position plus subsidente face à la « High Atlas Arch » (Fig. VI-16). 
 A nouveau, s’observe dans cet événement Jurassique supérieur/Crétacé inférieur 
l’opposition entre un domaine cratonique qui, bien que n’étant plus stable, se comporte de façon 
cohérente à grande échelle, tandis que sa bordure nord, composée d’une mozaïque de blocs aux 
héritages structuraux marqués adopte un comportement variable, partagée entre hauts de socle et 
zones plus ou moins subsidentes. Cette exhumation à grande échelle du Nord-ouest de l’Afrique est 
donc effectivement enregistrée par l’ensemble de la région mais : (1) même si le craton se soulève de 
façon cohérente (Reguibat et Anti-Atlas), l’amplitude spatiale varie d’Ouest en Est tandis que (2) 
l’impact de l’anomalie thermique sur la zone mobile nord joue de ces hétérogénéités structurales, 





VI.3.D. De l’Apto-Albien à l’actuel 
VI.3.D.1. Résultats de TBT  
 
 Un retour à des conditions marines s’amorce à l’Apto-Albien et conclut l’épisode des grands 
deltas du début du Crétacé inférieur (Ranke et al., 1982 ; El Khatib, 1995 ; Le Roy, 1997 ; Davison, 
2005). Un événement tectonique majeur, lié à l’ouverture de l’Atlantique Sud (Moulin et al., 2010) 
qui se propage dans les rifts centre-africains (Guiraud et al., 2005), permet alors la mise en place de 
structures compressives Nord/Sud le long de la suture panafricaine au Nord du Bouclier Touareg 
(Boudjema, 1987). Le maximum de transgression est atteint au Cénomano-Turonien (Miller et al., 
2005) en même temps qu’est observé un approfondissement des environnements de dépôts le long 
de la marge marocaine (Sachse et al., 2011 ; dans le cas du TLDB). Dans le Nord du Maroc, Le 
Cénomano-Turonien recouvre alors l’ensemble de la région et dépose une barre carbonatée, 
marqueur remarquable à l’échelle du Maroc, qui permet d’attester des mouvements verticaux 
ultérieurs (Frizon de Lamotte et al., 2008). La mer envahit le Sahara, rejoignant l’Atlantique, et laisse 
le COA partiellement émergé (Figure 17 pour nos interprétations ; Fig. II-10 pour les interprétations 
« classiques » ; voir aussi Philip et al. (1993a,b)). Le niveau marin fluctue au Crétacé supérieur mais se 
maintient relativement haut jusqu’au Paléogène. Pendant le Crétacé supérieur sont enregistrées des 
phases tectoniques dans le Nord de l’Afrique, principalement contrôlées par la convergence 
Afrique/Europe (Bellion, 1989 ; Guiraud et Bosworth, 1997,1999 ; Rosenbaum et al., 2002) : (1)  au 
Santonien, un événement tectonique à l’échelle du Nord de l’Afrique provoque des inversions dans 
les bassins sahariens d’orientation E/O-ENE/OSO (Guiraud et Bosworth, 1997), (2) une déformation 
au long cours produit des structures mineures après le Santonien et le Paléogène (Guiraud et 
Bosworth, 1999) et (3) la transition Maastrichtien/Paléocène est marquée par une nouvelle 
réactivation des structures dans un champ de contraintes similaire à celui du Santonien (Guiraud et 
Bosworth, 1997). 
 Au Nord du Maroc, la Meseta, le Haut Atlas et l’Anti-Atlas sont des zones subsidentes après 
les événements du Crétacé inférieur, de telle sorte que ceux-ci se retrouvent recouverts par une mer 
épicontinentale « sénonienne » (i.e. Crétacé supérieur au Maroc) (Fig. VI-17,-18,-19). 
L’enfouissement pendant le début du Crétacé supérieur est estimé à 1-1,5 voir jusque 2 km pour 
l’Anti-Atlas, ce qui est comparable aux valeurs déterminées pour l’avant-pays sud atlasique 
(Missenard et al., 2008 ; Ghorbal, 2009 ; Ruiz et al., 2011 ; Oukassou et al., 2013 ; cette étude). Cette 
estimation coïncide avec les épaisseurs de Sénonien du bassin du Souss, à l’Ouest de la région 
d’Imini, à proximité de l’Atlantique. Cependant, elles ne sont pas toujours cohérentes avec les 




2003). Dans la Meseta, les mêmes valeurs d’enfouissement sont estimées (Ghorbal et al., 2008 ; 
Saddiqi et al., 2009), attestant d’un probable domaine unifié depuis la Meseta jusque l’avant-pays 
sud atlasique (Herbig etTrappe, 1994) et même jusqu’à l’Anti-Atlas, l’ensemble recouvert par la mer 
sénonienne. Le refroidissement du domaine nord marocain est diachrone. Il commence à la 
transition Paléogène/Néogène dans la Meseta (Ghorbal et al., 2008 ; Saddiqi et al., 2009). Dans 
l’Anti-Atlas, Oukassou et al. (2013) et Ruiz et al. (2011) ont déterminé un timing similaire pour le 
Figure VI-17 : Paleogeographical map of the northern WAC, integrating sedimentary and all LTT results from the Aptian to 
the early Late Cretaceous; transgressions of Aptian-Albian and Cenomanian-Turonian covered the flattened 
northwestern WAC that subsided at that time, except the Yetti-Eglab massif in the East of the Reguibat Shield. 




début de l’exhumation. Le cas de notre modélisation pour Bou Azzer montre les mêmes dates mais 
serait également compatible avec une histoire plus polyphasée qui incluerait une phase de 
refroidissement antérieure au Crétacé supérieur avec un refroidissement final au même moment. 
D’un autre côté, l’échantillon du Draa refroidit plus 
 
Figure VI-18 : Paleogeographical map of the northwestern WAC, integrating sedimentary and all LTT results from mid-
Late Cretaceous until Cretaceous/Paleogene transition. An epicontinental sea still covered the majority of the northern 
WAC, but onset of the Africa/Europe convergence is likely to have buckled the lithosphere, leading to exhumation of the 
Reguibat Shield and maybe of the Anti-Atlas (LTT refinements are needed). Reconstruction is based on AUXINI (1969), 
Ranke et al. (1982), Guiraud et al. (2005) and our study. 
tôt, dès le Crétacé supérieur. Le Bouclier Reguibat se comporte quant à lui de manière variable 




de la transition Crétacé inférieur/supérieur (~80°C et 60°C respectivement, autour de 90-80 Ma). A 
partir de ce moment, les échantillons refroidissent à nouveau mais le domaine occidental le fait plus 
rapidement. Ce dernier atteint des conditions de surface ou sub-surface dès la transition 
Crétacé/Paléocène, avant de subir (ou non, pour la zone sud) un réchauffement tandis que le 
domaine central refroidit lentement jusqu’à l’actuel ; (2) le domaine oriental reste relativement froid 





Figure VI-19 : Cross-section illustrating the tectono-stratigraphical evolution of the northern WAC during the 
Phanerozoic. Thermal modeling, from left to right, are based on: Saddiqi et al. (2009), the following two from Bertotti 
and Gouiza (2012) (after Ghorbal, 2009) and the last two from this study. 
Pour résumer les informations liées aux données TBT : 
(1) Un événement de réchauffement intervient toujours après l’exhumation Jurassique 
supérieur/Crétacé inférieur (sauf domaine oriental de Reguibat). Celui-ci dure jusqu’au début du 
Crétacé supérieur (domaines occidental et central de Reguibat, peut-être aussi dans l’Ouest de l’Anti-




résulte d’un enfouissement lié à la disparition de la topographie dynamique que générait l’anomalie 
thermique qui a affecté la région. 
(2) Par la suite, un refroidissement survient de façon grossièrement synchrone au Nord du Maroc 
autour de la transition Paléogène/Néogène. Cette dynamique d’exhumation peut être mieux 
contrainte par les études structurales effectuées dans l’Atlas. 
(3) Dans le Bouclier Reguibat, à l’intérieur du craton, le refroidissement le plus tardif intervient au 
début du Crétacé supérieur (ouest et central). Le taux de refroidissement est lent et plutôt monotone 
pour le domaine central, tandis que s’intercale un nouveau cycle de réchauffement/refroidissement 
pendant le Paléogène/Néogène. 
 Après l’événement majeur du Jurassique supérieur/Crétacé inférieur, l’opposition 
« structurale » entre le craton et la région mobile au Nord continue de faire sens, eu égard aux taux 
de subsidence variables des différents domaines du Nord du Maroc (Ellouz et al., 2003 ; Ghorbal et 
al., 2008 ; Saddiqi et al., 2009), contrastant avec la subsidence généralisée du craton (Fig. 13, 18, 20) 
dans l’Anti-Atlas et le Bouclier Reguibat. Cependant, il n’est pas possible cette fois de s’en remettre à 
la seule topographie dynamique, dans la mesure où existent des preuves de déformation tectonique 
à l’échelle du craton (Bellion, 1989 ; Guiraud et Bosworth, 1997, 1999). Les contraintes issues de la 
convergence Afrique/Europe ont probablement joué dans la complexité de répartition des zones 
subsidentes/exhumées. Le maximum de différenciation entre craton et zone mobile est d’ailleurs 
atteint lors du Cénozoïque. Il reste que la faible résolution temporelle des histoires thermiques ne 
contraint qu’assez peu le polyphasage des événements dans l’Atlas et celles-ci montrent uniquement 








Figure VI-20 : Paleogeographical maps of the northwestern WAC, integrating sedimentary and all LTT results from Early 
Paleogene to Middle Eocene; the last high-stand sea-level persisted until Middle-Late Eocene (Miller et al., 2005) and the 
epicontinental sea still covered the majority of the northern WAC. The north of the westernmost part of the Reguibat 
Shield recorded nonetheless a subsidence at that time (our study). Reconstruction is mostly based on AUXINI (1969), 








VI.3.D.2. Précisions sur la chronologie de déformation dans l’Atlas au Cénozoïque : 
l’enregistrement géologique dans la bordure mobile nord du COA 
 
 Notre travail dans la région d’Imini et les études antérieures (synthèses dans Frizon de 
Lamotte et al., 2000, 2008) démontrent qu’un premier événement survient vraisemblablement à la 
fin de l’Eocène (malgré la présence sporadique de déformations pendant le Crétacé supérieur). Au 
Nord du Maroc, ceci est bien marqué dans les paléoenvironnements de dépôts qui changent alors de 
marin à continental. Synchrone de ce qui se produit au Nord du Maroc, une phase tectonique éocène 
affecte l’ensemble du COA : d’après Bellion (1989), cet événement produit des structures 
compressives localisées sur sa bordure est, le long de l’ancienne suture panafricaine, mettant en 
place chevauchements et plis par réactivation. D’autre part, cet événement est aussi marqué dans la 
sédimentation, puisqu’il en résulte une discordance entre Néogène et Paléogène à l’échelle du Nord 
de l’Afrique (Guiraud et al., 2005). Le raccourcissement de ces structures se fait suivant une direction 
NO/SE (N140°), ce qui est d’ailleurs étonnemment cohérent avec la mise en place des plis NE/SO en 
Algérie et en Tunisie où la chaîne atlasique subit la « phase Atlasique » (synthèse dans Frizon de 
Lamotte et al., 2000 ; Bracène et Frizon de Lamotte, 2002). Les études de TBT sur l’Anti-Atlas et la 
Meseta montrent toutes un refroidissement qui débute pendant le Paléogène, ou à la transition 
Paléogène/Néogène, sans être bien contraint. En prenant en compte cet événement éocène, force 
est de constater qu’il semble davantage marquer le craton le long de ses bordures ainsi que la zone 
mobile au Nord, ce qui fait écho au constat d’une différence de comportement mécanique entre le 
craton et ses périphéries. Le ralentissement de la convergence pendant l’Eocène (Rosenbaum et al., 
2002) induit un probable couplage mécanique fort entre Afrique et Europe. Ce fort couplage pourrait 
ainsi permettre non seulement la transmission des contraintes au sein de la zone mobile pour 
générer la première inversion d’importance dans l’Atlas, mais peut-être également sur une large part 
du craton, qui subit l’érosion depuis le début de la convergence Afrique/Europe (du moins sur le 
Bouclier Reguibat ouest et central, car un refroidissement à cette époque dans l’Anti-Atlas n’est que 
supposé). Les modélisations thermiques n’offrent cependant pas la résolution nécessaire pour 
observer une accélération de la dénudation à cette époque sur le craton, les seules déformations 
visibles se concentrent donc à ses bordures. 
 Le travail de terrain mené dans la région d’Imini a également mis en évidence des phases de 
déformations plus tardives, à savoir (1) pendant le Miocène inférieur(?)-moyen et (2) le Plio-
quaternaire. Cependant,  les résultats de TBT n’identifient pas ces phases individuellement et 
proposent davantage un signal global sous la forme d’un refroidissement unique (Fig. 13). Le premier 




chaîne de l’Atlas, et peut certainement être rattaché à l’amincissement lithosphérique qui se met en 
place sous le Moyen et Haut Atlas de Marrakech (Fig. II-26 ; Missenard et al., 2006, 2008). 
L’observation sur le terrain de cette phase serait à relier à la mise en place des nappes gravitaires 
dans le Haut Atlas et le bassin d’avant-pays sud (section V.2.A). Des déformations sont associées à 
ces glissements dans le nord du bassin de Ouarzazate, à l’Est et Nord-est d’Imini. Néanmoins, les 
déformations plio-quaternaires ont affecté la région de telle sorte que le raccourcissement est 
difficile à estimer, et ne doit pas être important (Tesón et Teixell, 2008 ; cette étude). A l’échelle du 
nord du craton, cet événement n’a aucun impact, ce qui n’est pas surprenant étant donné la 
localisation très spécifique de l’amincissement lithosphérique et les taux de raccourcissement faibles 
qui ne favorisent pas un transfert de contraintes à grande échelle. Enfin, l’absence d’un 
enregistrement par TBT d’événements survenant pendant le Plio-quaternaire est inexistante, à la fois 
dans la zone mobile au Nord du craton et sur le craton. Cela pourrait être du au peu de temps écoulé 
depuis le début du Plio-quaternaire, à la condition que l’exhumation liée à cette étape soit encore 
trop faible pour décelée par ces méthodes, ce qui serait surprenant dans la zone de l’Atlas lui-même 

















VI.4. Contrôles des mouvements cratoniques 
 
 En ce qui concerne la problématique initiale, ce travail apporte des informations quant aux 
forces qui jouent à faire se mouvoir les cratons. Ceci peut être discuté à la lumière des diverses 
phases d’exhumation: (1) au Jurassique supérieur/Crétacé inférieur et (2) du Crétacé supérieur au 
Cénozoïque. 
 
VI.4.A. Exhumation Jurassique supérieur/Crétacé inférieur 
 
 Cet événement résulte vraisemblablement de phénomènes mantelliques produisant une 
topographie dynamique à grande longueur d’onde. Il survient à une période où l’Afrique n’est 
qu’entourée de marges passives ou de zones de rifting (Fig. VI-21) et, sauf à considérer la poussée à 
la dorsale (Doré et Lundin 1996 ; Lundin et Doré, 2002), les mouvements verticaux sont difficilement 
explicables par du raccourcissement ou du transfert de contraintes. A moyen terme 
 
Figure VI-21 : Carte paléogéographique du monde pendant le Jurassique supérieur (de Scotese, 2001) 
après le rifting, le domaine étiré des marges passives est plutôt sujet à la subsidence (McKenzie, 
1978 ; Leroy et al., 2008) et à long terme pourrait même être le moteur à l’origine de la subsidence 
dans les bassins intracratoniques (Armitage and Allen, 2010). Localement, les épaules de rift vont 




terres (Weissel et Karner, 1989 ; Braun et Beaumont, 1989 ; voir Gallagher et al., 1998 pour les 
signaux produits en TBT). La longueur d’onde spatiale de l’événement d’exhumation enregistré 
permet d’écarter ces mécanismes habituels, en plus de l’hypothèse de raccourcissement. Ainsi, la 
phase de démantèlement de la Pangée laisse, à partir du début de l’ouverture atlantique, l’Afrique 
subir la dynamique mantellique sans autre cause probable pour expliquer ce type d’événement de 
très grande ampleur. 
 La structure profonde du craton dans sa partie nord, ne peut pas être séparée simplement 
entre une partie archéenne et une partie paléoprotérozoïque (Pasyanos et Nyblade, 2007 ; Priestley 
et al., 2007 ; Begg et al., 2009 ; Forte et al., 2010 ; Fishwick et Bastow, 2011). Il forme un bloc 
relativement homogène en termes d’anomalies de vitesse d’ondes sismiques, avec des anomalies un 
peu plus positives dans sa partie est (i.e. paléoprotérozoïque). Malgré que ce ne soit qu’une 
hypothèse, l’épaississement du craton vers l’Est devrait être pris en compte pour vérifier son 
implication dans le gradient d’exhumation observé lors du Jurassique supérieur/Crétacé inférieur. 
Une des limites à cette approche est néanmoins de considérer que la structure profonde du craton 
n’a pas changé depuis. 
 La difficulté à évaluer l’origine et la dynamique profonde de cet événement de 
refroidissement tient au fait que peu d’analogues actuels existent et que les cas de grands ensembles 
continentaux bordés de marges passives pendant les temps phanérozoïques ne sont pas si courants. 
L’un des analogues actuels pourrait être l’Australie, qui n’a qu’une faible portion des ses marges 
impliquées dans des processus actifs. Cependant, il n’existe pas dans les études publiées de 
phénomène se rapprochant du cas ouest-africain, et les études de TBT effectuées se focalisent 
surtout sur les marges passives. 
 
VI.4.B. Du Crétacé supérieur à l’actuel 
 
 Après l’exhumation importante évoquée précédemment, l’ensemble du Nord-ouest du COA 
subit un réchauffement (sauf à l’Est proche de la suture panafricaine) qui se manifeste par un 
enfouissement d’une large surface sous la mer épicontinentale « sénonienne » (Fig. 17, 18). Le début 
du refroidissement qui suivit fut diachronique : (1) au début du Crétacé supérieur pour le Bouclier 





J’ai déjà évoqué l’hypothèse proposée par Frizon de Lamotte et al. (2009) de la mise en place 
de plis d’amplitude lithosphérique qui auraient pu se développer au cours de la convergence 
Afrique/Europe (Fig. VI-8). Les refroidissements observés dans nos résultats sur le Bouclier Reguibat 
montrent une répartition qui suit le bouclier, suivant une direction OSO-ENE. Le bassin de Tindouf 
contient des sédiments du Crétacé supérieur et n’aurait donc pas été soulevé (ou en tout cas moins 
que Reguibat), tout comme le Nord du TLDB vers lequel il se prolonge à l’Ouest. Ceci, contrairement 
au Sud du TLDB, où le Crétacé supérieur est manquant dans le domaine onshore (section IV.1.A), 
dans le prolongement ouest du Bouclier Reguibat qui a aussi subi une exhumation lors du Crétacé 
supérieur. Cette différenciation entre Tindouf et le Bouclier Reguibat est déjà visible dans la coupe 
fournie en figure II-11. De la même façon, au Nord du bassin de Tindouf, la résolution des histoires 
thermiques pendant le Crétacé supérieur pourrait gagner à être contrainte par l’usage de davantage 
de données AHe. Il a pu néanmoins être constaté que l’éventualité d’un léger refroidissement est 
compatible avec les données TBT dans la modélisation de l’échantillon sur BouAzzer (Fig. V-4,-5). 
L’absence de toute série mésozoïque sur le socle de l’Anti-Atlas ne permet pas de conclure de façon 
claire mais l’hypothèse d’un soulèvement au Crétacé supérieur ne peut être écartée. Pour ce qui est 
du soulèvement plus tardif au Cénozoïque par contre, la Meseta, l’Anti-Atlas et le domaine ouest du 
Bouclier Reguibat se soulèvent, avec des timings similaires. Le cas du domaine central du Bouclier 
Reguibat ne montre pas d’accélération de ce soulèvement, mais il se poursuit. Ainsi, suivant Frizon 
de Lamotte et al. (2008) il est possible de considérer qu’il s’agit là d’une exhumation qui se ferait de 
façon cohérente avec 
l’hypothèse proposée, 
même si de nombreux 
points restent à 
éclaircir sur le pattern 
précis d’exhumation 
relative des différentes 
régions.  
En suivant 
l’étude de Cloetingh et 
Burov (2011), la 
possibilité d’obtenir 
cette répartition de la 
dénudation sur le Nord-
ouest de l’Afrique (Fig. 
Figure VI-22 : Estimations des longueurs d’ondes des plissements suivant l’âge 
thermotectonique de la lithosphère (de Cloetingh and Burov, 2011). Les nombres indiquent 
les différents contextes géologiques étudiés pour estimer ces longueurs d’ondes (figure 3 




VI-22) peut être évaluée. En considérant un âge archéen-paléoprotérozoïque pour la lithosphère du 
COA (1,6-3,5 Ga) et l’espacement entre les plis potentiels, qui est de 400-500 km (Fig. VI-8), les 
« plis » du Nord du COA se situent dans la gamme réaliste des « plis lithosphériques impliquant toute 
la lithosphère » ou « plis du manteau lithosphérique ». Je ne discuterai pas précisément ces deux 
possibilités, mais observerai que les caractéristiques du COA sont compatibles avec les observations, 
et ce, à des distances de plus de 1000 km de la frontière active de plaque. De plus, la région se 
trouvait à bien plus grande distance de cette frontière lorsque le refroidissement Crétacé supérieur 
se produisit (pour le Bouclier Reguibat au minimum). 
Au premier ordre, d’après les modélisations qui ont été effectuées dans ce travail, les 
données géologiques et les propriétés rhéologiques de la lithosphère du COA, l’hypothèse de plis 
lithosphériques est plausible pour rendre compte des données TBT obtenues dans cette étude et le 
reste de la région. Cependant, le timing reste une donnée ambigüe. A partir du Cénozoïque, les 
données sont assez claires, le Bouclier Reguibat continue d’être exhumé (plus rapidement à l’Ouest 
qu’à l’Est), l’Anti-Atlas entame son exhumation. Un événement intra-Eocène survient à l’échelle du 
craton en même temps que la première phase de déformation dans l’Atlas (Bellion, 1989 ; Frizon de 
Lamotte et al., 2000). A partir de cette période, la convergence peut clairement rendre compte, via 
des plis lithosphériques, des résultats. Les plis culmineraient alors dans l’Anti-Atlas/Haut Atlas et le 
Bouclier Reguibat, tandis que le bassin de Tindouf et le Nord de la Meseta seraient plutôt légèrement 
subsidents. Au sujet du Crétacé supérieur, des incertitudes sur l’état de l’Anti-Atlas subsistent même 
si l’un de nos scénarios rend plausible cette possibilité au vue des données (HT4, section V.A., Fig. V-
3). L’absence des sédiments à cette époque fait que l’histoire verticale de l’Anti-Atlas doit être 
résolue par l’approche de TBT combinant AHe et AFT. Dans tous les cas, la synchronicité du début de 
la convergence avec l’exhumation qui se produit dans les domaines central et occidental du Bouclier 
Reguibat sont a priori interprétées comme résultant de la transmission de contraintes horizontales 















VII.1. Résultats et apports du travail 
 
 La question de la possibilité des cratons et leurs bordures à se déformer, et du lien entre 
déformations de bordures et intérieur du craton a été envisagée dans ce travail, via l’usage de 
thermochronologie basse température et de géologie structurale. Le choix du COA a été déterminé 
sur la base des différents contextes géologiques dans lesquels il s’est trouvé au cours du 
Phanérozoïque : une plateforme pendant le Paléozoïque inférieur, l’avant-pays varisque pendant le 
Paléozoïque supérieur, la marge passive de l’Atlantique Central pendant le Méso-cénozoïque et 
l’avant-pays lointain de la marge active alpine en Méditerranée. Ce travail a fourni le premier jeu de 
données complet sur le Nord du COA, de nouvelles données structurales sur l’avant-pays sud du Haut 
Atlas au Maroc, et renouvelle certaines vues sur l’évolution de la région. 
 Cette thése apporte donc de nouvelles idées sur l’histoire du Sahara et de l’Afrique du Nord-
ouest en général : 
(1) L’étude TBT du Bouclier Reguibat, qui traverse le COA d’Ouest en Est a permis de révéler une 
histoire complexe et polyphasée au cours du Phanérozoïque. Entre autres, un événement 
d’exhumation majeur est reconnu sur la totalité du Nord-ouest de l’Afrique : 
- l’étude montre ainsi combien est peu adéquat le nom de « discordance hercynienne » dans le cas 
particulier du COA, où cette dernière représente un intervalle de temps couvrant le Carbonifère 
supérieur jusqu’au Crétacé inférieur. L’exhumation du Jurassique supérieur/Crétacé inférieur est 
responsable, avec les événements du Dévonien supérieur (Frizon de Lamotte et al., 2013) et les 
événements varisques du caractère polycyclique de cette discordance. Au contraire, sa dénomination 
est plus adaptée à la plateforme saharienne hors du COA dans les bassins sahariens, où existent des 
dépôts d’âge trias et jurassique directement en discordance sur cette dernière. 
- en ce qui concerne l’exhumation elle-même, celle-ci apporte une explication majeure, mais 
néanmoins encore partielle à l’arrivée des immenses nappes détritiques qui recouvrent le Sahara et 
les marges atlantique et téthysienne à cette époque, nappes dont une des sources est constituée du 
Bouclier Reguibat et potentiellement du Nord du bassin de Taoudeni, ainsi que d’apports probables 
du bouclier Touareg. Cet afflux de détritisme se nourrit donc de l’exhumation kilométrique du Nord 
du COA dans le Bouclier Reguibat, mais également dans l’Anti-Atlas, avec une diminution vers l’Est de 




- les hypothèses de régime compressif et d’un raccourcissement associé ne semblent pas suffisantes 
pour expliquer l’exhumation qui survient alors. L’hypothèse proposée dans ce travail suggère qu’une 
anomalie thermique de grande ampleur, liée à des mouvements mantelliques serait responsable de 
cette exhumation. L’extension géographique atteinte par cet événement, qui englobe également la 
marge conjugée est-américaine révèle un découplage entre : les mécanismes purement intrinsèques 
liés à la mise en place d’une marge passive, qui provoquent soulèvement et topographie particulière 
(présence d’un escarpement sur la marge américaine, absent sur la marge africaine suivant la 
structure lithosphérique des marges) ; deuxièmement, un événement à plus large échelle, dont la 
capacité à générer un tel soulèvement doit être recherchée dans des mécanismes profonds. Ce 
mécanisme doit par ailleurs rendre compte des ré-enfouissements survenant après coup, sur les 
domaines occidental et central du Bouclier Reguibat, l’Anti-Atlas et la Meseta. 
(2) L’étude structurale menée dans l’avant-pays sud du Haut Atlas au Maroc apporte de nouvelles 
contraintes chronologiques pour le Cénozoïque à la fois pour la construction de la chaîne atlasique 
elle-même, mais également en ce qui concerne la déformation associée qui s’exprime plus ou moins 
sur la bordure nord du COA. Ce calendrier et les études géologiques sur les périodes antérieures 
permettent de « connecter » la région ‘mobile’ à l’enregistrement en TBT au sein du craton. 
L’événement le plus marquant se situe vraisemblablement à l’Eocène, identifié comme phase 
tectonique dans l’avant-pays sud atlasique, comme une phase de refroidissement dans le Nord du 
COA ainsi que comme événement tectonique à l’échelle de tout le craton, plaidant alors pour 
l’occurrence d’un changement géodynamique global à cette époque. Ces différentes données 
montrent également comment cet événement a pu imprimer sa marque sur la région, via la mise en 
place (ou la réactivation ?) de déformations lithosphériques. Le calendrier précis des déformations 
montre également la singularité du la chaîne atlasique face au craton, dans la mesure où une phase 
miocène spécifique y est reconnue, déclenchée par l’amincissement de la lithosphère qui ne 
provoque déformation et topographie que dans la zone « mobile » bordant le craton. 
(3) Enfin, le début de la convergence Afrique/Europe au début du Crétacé inférieur est étonnamment 
synchrone avec le début des refroidissements/exhumations que observés dans les domaines 
occidental et central du Bouclier Reguibat, tandis que ceux-ci commencent semble-t-il plus tard dans 
l’Anti-Atlas et ailleurs au Maroc du Nord (Cénozoïque). Ainsi, malgré l’éventualité que ces 
exhumations soient liées à un transfert de contraintes dû aux changements géodynamiques que 
cette convergence engendra, il reste difficile d’appréhender le moyen par lequel sont transmises ces 
contraintes, et comment pourraient-elles être localisées sur le seul Bouclier Reguibat à cette époque. 
Une étude plus approfondie sur l’anti-Atlas pourrait lever ces doutes et contraindre davantage les 






 De nombreuses questions subsistent à la fin de ce travail. En ce qui concerne 
l’enregistrement géologique, aucune explication ne permet de comprendre l’absence totale de Trias 
et de Jurassique au cœur du craton, ni d’appréhender l’ennoiement sous des nappes détritiques de 
l’ensemble du Sahara (COA excepté sur Reguibat et l’Anti-Atlas). Dans ce dernier cas, l’estimation de 
la quantité/taux d’érosion nécessiterait l’étude fine de l’enregistrement onshore et offshore dans le 
TLDB, du point de vue des géométries de dépôt dans une approche séquentielle ; mais cela devrait 
également se coupler à l’évolution de l’eustatisme, du climat et des processus tectoniques qui 
auraient pu influencer ce processus. De ce point de vue, il est clair que le TLDB est une source 
d’informations à examiner en détail. Il manque encore des études sédimentologiques dans sa partie 
sud peu explorée (minée surtout…) tant du point de vue des environnements de dépôts que des 
datations précises, pour compléter et affiner les modélisations thermiques. Des données sismiques 
onshore et l’étude des géométries sédimentaires permettraient en outre de discriminer plus 
proprement les contributions respectives du soulèvement et de l’eustatisme. 
 D’un point de vue géodynamique, ce travail a contribué à créer le lien entre la frontière 
mobile (Atlas/Anti-Atlas) et le COA. Bien qu’une synchronicité puisse être établie entre le début de la 
convergence et l’exhumation du Bouclier Reguibat, l’Anti-Atlas, domaine transitionnel entre craton 
et zone mobile ne montre pas clairement la même tendance. Ainsi, le lien convergence/exhumation 
doit-il encore faire l’objet d’études afin de démontrer sa vraisemblance. Une étude plus poussée de 
TBT dans l’Anti-Atlas permettrait déjà de lever une partie du voile sur ces incertitudes. 
 Enfin, reste peut-être la question principale concernant les forces à l’origine de l’exhumation 
Jurassique supérieur/Crétacé inférieur. L’idée d’un événement de très grande ampleur est nettement 
favorisée par nos résultats et ceux de la marge est-américaine. Divers mécanismes, sous le vocable 
« topographie dynamique » peuvent être invoqués, liant la dynamique mantellique à son expression 
en surface, sur de faibles amplitudes (< ± 1 km). D’autre part, ce mécanisme devra alors satisfaire à: 
(1) une exhumation kilométrique, (2) un gradient décroissant d’exhumation vers l’intérieur du craton 
(ou la plateforme américaine), (3) un gradient légèrement décalé dans le temps sur le continent 
américain et dans l’Est du Bouclier Reguibat et (4) un ré-enfouissement postérieur de la marge 
marocaine (sens large : 600-700 km) après coup. Les mécanismes potentiels devraient être testés par 
modélisation, numérique ou analogique. Cela permettrait de distinguer entre la contribution de 
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margin of Morocco (presented in Figures IV-8 and IV-15). (b) Geological map of the studied area. The 
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number of analyzed grains for AHe methodology and the number of samples for AFT methodology 
(see Annexes 2, 4 for details). TLDB: Tarfaya-Laayoune-Dakhla Basin. (c) Stratigraphical log of the 
onshore northern TLDB, after Ranke et al. [1982]. This is the most complete sedimentary succession, 
since the Late Cretaceous and maybe parts of the upper section of the Early Cretaceous are eroded 
south of 24°N. Colors are the same than used for (b). 1. Conglomerates and coarse detrital 
sediments; 2. Coarse to fine sandstones; 3. Shales with variable sandy proportion; 4. Shales and clays, 
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code for the radiation damage and annealing. (a) Thermal history. Black box indicates the 
stratigraphical constraint of the Early Cretaceous. Max. Like: Maximum Likelihood model. (b) 
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Cretaceous evolution. (c) Two steps of time: 1-early Late Cretaceous to Early Paleogene and 2-Early 
Paleogene to Eocene/Oligocene transition. (d) Neogene evolution................................................... 124 
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Atlas (LTT refinements are needed). Reconstruction is based on AUXINI (1969), Ranke et al. (1982), 
Guiraud et al. (2005) and our study. ................................................................................................... 251 
Figure VI-19 : Cross-section illustrating the tectono-stratigraphical evolution of the northern WAC 
during the Phanerozoic. Thermal modeling, from left to right, are based on: Saddiqi et al. (2009), the 
following two from Bertotti and Gouiza (2012) (after Ghorbal, 2009) and the last two from this study.
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Figure VI-20 : Paleogeographical maps of the northwestern WAC, integrating sedimentary and all LTT 
results from Early Paleogene to Middle Eocene; the last high-stand sea-level persisted until Middle-
Late Eocene (Miller et al., 2005) and the epicontinental sea still covered the majority of the northern 
WAC. The north of the westernmost part of the Reguibat Shield recorded nonetheless a subsidence 
at that time (our study). Reconstruction is mostly based on AUXINI (1969), Ranke et al. (1982), Herbig 
and Trappe (1994), Frizon de Lamotte et al. (2008) and our study. ................................................... 255 
Figure VI-21 : Carte paléogéographique du monde pendant le Jurassique supérieur (de Scotese, 2001)
 ............................................................................................................................................................. 258 
Figure VI-22 : Estimations des longueurs d’ondes des plissements suivant l’âge thermotectonique de 
la lithosphère (de Cloetingh and Burov, 2011). Les nombres indiquent les différents contextes 
géologiques étudiés pour estimer ces longueurs d’ondes (figure 3 dans l’étude de Cloetingh and 
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Annexe 1: Résumé tectono-stratigraphique du COA
Summary of the tectono-stratigraphy of 
the northern WAC. Left panel: 
compilation of stratigraphic data 
(Monod, 1952; Sougy, 1959, 1964; 
Villemur, 1967; Bellion, 1989; Guerrak, 
1989; Fabre, 1996; Ranke et al., 1982; 
reviews in Guiraud et al., 2005; Fabre, 
2005). On the bottom right, schematic 
representation of the various areas 
(based on Fig. I-2). On the main right 
panel, paleogeographical maps: for 
Paleozoic times, from Torsvik and Cocks 
(2011); for Mesozoic-Cenozoic times, 
from Guiraud et al. (2005). An 
additional sketch from Guiraud et al. 
(2005) represents the rifting phase 
during the Early Cretaceous in central-
north Africa. The region of study is 
showed on the paleogeographical maps 





Annexe 2: Données AFT pour le Bouclier Reguibat1 
 
Reguibat  Central 
           
             Sample Rock-type Location Elevation 
(m) 
ρs ρi ρd P (χ²) % Central age (Ma) ± 1σ U (ppm) MTL (µm) ± se Std dev. Dpar 
TEN1153 gabbro 10° 30' 36"W 216 0,759 0,333 6,14 73 256,3 ± 20,6 7 12,3 ± 0,22 2,3 2,89 ± 0,29 
  24° 1' 12"N    4738  -23  102  
 TEN1185 gabbro 10° 30' 0"W 236 2,652 1,806 6,07 62 163,3 ± 9,9 36 12,4 ± 0,21 2,1 1,13 ± 0,43 
  24° 6' 36"N    4738  -23  101  
 TGH3163 granite 9° 52' 48"W 305 1,546 1,219 5,99 44 138,5 ± 8,5 25 11,9 ± 0,18 1,8 1,95 ± 0,12 
  24° 52' 48"N    4738  -20  101  
 TGH4072A granite 9° 43' 12"W 273 1,784 0,964 5,92 68 198,6 ± 12,6 20 12,4 ± 0,15 1,6 1,02 ± 0,11 
  24° 28' 48"N    4738  -20  113  
 TGH3111B granite   9°22'12"W 252 3,246 2,598 6,611 65 150 ± 8 48 11,9 ± 0,17 1,7 1,63 ± 0,06 
  
 24° 00'00"N 






  TEN4065 microgranite  10° 1'47.00"W 258 6,444 4,462 6,595 8 172 ± 13 82 11,7 ± 0,33 2 2,06 ± 0,53 
  
 24°20'23.00"N 






  AL10 granodiorite   7° 7'5.15"W 394 1,334 0,866 7,255 63 202 ± 14 15 12 ± 0,23 1,6 1,77 ± 0,12 
  
 26°37'33.06"N 






  YT7 monzogranite   7°20'37.34"W 384 1,862 1,394 6,825 72 166 ± 8 25 11,4 ± 0,25 1,8 1,60 ± 0,19 
  
 26°28'59.39"N 







             
             
             
             
             




Reguibat  West 
           
             Sample Rock-type Location Elevation 
(m) 
ρs ρi ρd P (χ²) % Central age (Ma) ± 1σ U (ppm) MTL (µm) ± se Std dev. Dpar 
AOS2 neph. syen. 14°17'W 400 1,1237 1,258 6,61 2 107,2 ± 8,2 23 11,8 ± 0,24 1,8 1,65 ± 0,27 
  
22°32'N 






  AOS3 neph. syen. 14°17'W 400 1,899 1,772 6,58 63 128,4 ± 6,3 33 11,9 ± 0,16 1,6 1,65 ± 0,27 
  
22°32'N 






  AOS5 neph. syen. 14°17'W 400 1,381 1,308 6,55 1 128,3 ± 8,1 24 11,8 ± 0,19 1,8 1,79 ± 0,33 
  
22°32'N 






  SC11 granite 14°21'38''W 293 0,85 0,627 6,5 50 160,3 ± 11,2 12 12,1 ± 0,33 1,8 1,75 ± 0,28 
  
22°34'36''N 






  SC12 granite 14°23'00''W 292 1,383 1,155 6,47 27 141,1 ± 7,7 22 12,2 ± 0,17 1,8 1,54 ± 0,22 
  
22°35'14''N 






  TCH7 granite  15° 6'37.25"W 194 0,955 0,889 6,52 27 127,4 ± 7,7 17 9,4 ± 0,27 2 1,60 ± 0,36 
  
 21°50'54.88"N 









14°29'38.00"W 284 1,04 0,839 6,657 < 1 156 ± 15 15 10,7 ± 0,31 1,7 1,63 ± 0,10 
  
 22°40'50.00"N 









14°18'56.00"W 318 1,742 1,549 6,641 < 1 143 ± 13 28 11,2 ± 0,35 1,9 1,70 ± 0,11 
  
 22°33'8.00"N 









14°28'52.00"W 282 0,6 0,425 6,626 10 175 ± 16 8 - - 1,70 ± 0,12 
  
 22°40'17.00"N 









15°32'55.96"W 110 0,743 0,778 6,586 11 115 ± 6 14 12,2 ± 0,25 1,8 1,70 ± 0,12 
  
 20°59'34.10"N 






  AG167 charnockite  13°24'2.07"W 125 0,218 0,195 6,73 74 137 ± 12 4 - - 1,72 ± 0,08 
  
 20°42'56.76"N 





















15°32'55.96"W 110 0,68 0,651 6,634 87 126 ± 7 12 12,5 ± 0,18 1,8 1,63 ± 0,15 
  
 20°59'34.10"N 







             
             
             
             
             
             Reguibat  East 
           
             Sample Rock-type Location Elevation 
(m) 
ρs ρi ρd P (χ²) % Central age (Ma) ± 1σ U (ppm) MTL (µm) ± se Std dev. Dpar 
IG3 rhyolite   6° 9'0.43"W 366 0,469 0,149 6,968 84 393 ± 36 3 - - 1,66 ± 0,16 
  
 26° 6'22.40"N 






  CH1 gabbrodiorite   3°35'36.69"W 252 1,098 0,454 7,159 6 307 ± 26 8 11,5 ± 0,21 2,1 1,86 ± 0,19 
  
 25°35'45.94"N 






  CH2 gabbrodiorite   3°35'36.69"W 252 3,105 1,516 7,112 18 264 ± 21 26 12 ± 0,2 1,7 1,99 ± 0,17 
  
 25°35'45.94"N 






  CH3 gabbrodiorite   3°35'36.69"W 252 1,059 0,426 7,064 86 315 ± 24 7 11,5 ± 0,29 2,3 1,95 ± 0,18 
  
 25°35'45.94"N 






  GH3 trondhjemite   6° 3'54.77"W 360 1,177 0,41 7,016 6 359 ± 27 7 11,5 ± 0,19 1,9 1,76 ± 0,16 
  
 25°29'36.53"N 






  DEG6 Gabbro   2°57'15.60"W 355 2,276 0,701 6,111 46 355 ± 25 12 11,2 ± 0,41 2,1 1,97 ± 0,11 
  
 26° 4'50.02"N 






  GH20 Gabbro   6° 0'2.87"W 350 
         
  
 25°32'51.89"N 
   
3012 
      TL3 gabbro   3°10'37.45"W 381 0,818 0,376 6,052 66 237 ± 21 8 - - 2,12 ± 0,19 
  
 27°21'31.99"N 








1: ρ – density of tracks with s and i – spontaneous and induced densities in apatites and the mica detector; d – tracks density of the neutron glass monitor 
(CN5); for ρs, ρi,ρd, are written in italics the number of counted tracks. Densities are expressed in 105t/cm2. MTL – mean track length. Values in bracket for 
central age and MTL are, respectively, the number of single-grain ages and the number of lengths measured. 1σ is the standard deviation. Dpar corresponds 


















Annexe 3 : Fiches inividuelles des échantillons AFT 
AG167 
       Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
15 9 56 0,268 0,161 2,9 203 86 
24 21 100 0,240 0,210 3,8 140 42 
12 10 50 0,240 0,200 3,6 147 63 
9 7 48 0,188 0,146 2,6 157 79 
14 7 42 0,333 0,167 3,0 243 113 
7 4 40 0,175 0,100 1,8 213 134 
18 17 100 0,180 0,170 3,1 130 44 
10 13 70 0,143 0,186 3,4 95 40 
25 21 100 0,250 0,210 3,8 146 43 
15 12 70 0,214 0,171 3,1 153 59 
13 10 60 0,217 0,167 3,0 159 67 
21 16 100 0,210 0,160 2,9 161 54 
12 12 80 0,150 0,150 2,7 123 50 
14 29 100 0,140 0,290 5,2 60 19 
13 18 100 0,130 0,180 3,3 89 32 
12 14 80 0,150 0,175 3,2 105 42 
24 16 48 0,500 0,333 6,0 183 59 
23 20 100 0,230 0,200 3,6 141 43 
9 8 40 0,225 0,200 3,6 138 67 
33 25 100 0,330 0,250 4,5 162 43 
        Pooled Age (Ma) 
 
137 ± 12 ρd (x10
5/cm²) Dpar (µm) 




1,72 ± 0,08 
Central Age (Ma)   137 ± 12   1,29 % 
 χ² 
 
14,8 avec 19 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
73,7 % 













       Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
16 17 100 0,160 0,170 3,1 115 40 
13 18 100 0,130 0,180 3,3 88 32 
9 13 80 0,113 0,163 3,0 85 37 
11 11 60 0,183 0,183 3,3 122 52 
4 3 60 0,067 0,050 0,9 162 124 
20 26 70 0,286 0,371 6,8 94 28 
15 17 100 0,150 0,170 3,1 108 38 
18 22 100 0,180 0,220 4,0 100 32 
9 9 100 0,090 0,090 1,6 122 58 
25 18 50 0,500 0,360 6,6 169 52 
14 14 40 0,350 0,350 6,4 122 46 
13 22 100 0,130 0,220 4,0 72 25 
12 6 40 0,300 0,150 2,7 242 121 
12 9 30 0,400 0,300 5,5 162 72 
21 18 100 0,210 0,180 3,3 142 46 
45 41 100 0,450 0,410 7,5 134 29 
9 9 50 0,180 0,180 3,3 122 58 
5 2 60 0,083 0,033 0,6 301 252 
21 23 100 0,210 0,230 4,2 111 34 
17 21 100 0,170 0,210 3,8 99 32 
        Pooled Age (Ma) 
 
118 ± 10 ρd (x10
5/cm²) Dpar (µm) 




1,54 ± 0,17 
Central Age (Ma)   118 ± 10   0,01 % 
 χ² 
 
11,0 avec 19 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
92,5 % 














       Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
49 69 36 1,361 1,917 35,3 86 16 
50 48 21 2,381 2,286 42,1 125 26 
18 22 36 0,500 0,611 11,3 99 31 
48 33 24 2,000 1,375 25,3 174 40 
39 40 45 0,867 0,889 16,4 117 27 
14 25 40 0,350 0,625 11,5 68 23 
19 16 50 0,380 0,320 5,9 143 49 
57 42 20 2,850 2,100 38,7 163 33 
21 43 50 0,420 0,860 15,8 59 16 
27 47 25 1,080 1,880 34,6 69 17 
40 38 25 1,600 1,520 28,0 127 29 
42 36 20 2,100 1,800 33,2 140 32 
32 23 30 1,067 0,767 14,1 167 46 
24 29 25 0,960 1,160 21,4 100 28 
40 51 25 1,600 2,040 37,6 95 20 
26 26 15 1,733 1,733 31,9 120 34 
12 19 30 0,400 0,633 11,7 76 28 
24 46 20 1,200 2,300 42,4 63 16 
28 37 15 1,867 2,467 45,4 91 23 
15 14 18 0,833 0,778 14,3 129 48 
29 28 12 2,417 2,333 43,0 125 33 
        Pooled Age (Ma) 
 
108 ± 7 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




1,59 ± 0,11 
Central Age (Ma)   107 ± 8   20,49 % 
 χ² 
 
34,5 avec 20 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
2,3 % 
     












       Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
29 28 40 0,725 0,700 12,9 124 33 
49 47 40 1,225 1,175 21,7 125 26 
48 46 40 1,200 1,150 21,3 125 26 
55 42 18 3,056 2,333 43,2 157 32 
92 80 40 2,300 2,000 37,0 138 21 
64 58 40 1,600 1,450 26,8 132 24 
74 74 36 2,056 2,056 38,0 120 20 
66 60 28 2,357 2,143 39,6 132 24 
114 105 50 2,280 2,100 38,8 130 18 
26 29 25 1,040 1,160 21,5 108 29 
86 67 24 3,583 2,792 51,6 154 25 
67 59 30 2,233 1,967 36,4 136 25 
36 42 20 1,800 2,100 38,8 103 24 
45 55 45 1,000 1,222 22,6 98 20 
80 85 30 2,667 2,833 52,4 113 18 
43 62 30 1,433 2,067 38,2 83 17 
52 31 24 2,167 1,292 23,9 200 46 
66 51 35 1,886 1,457 27,0 155 29 
84 81 30 2,800 2,700 49,9 124 20 
91 76 40 2,275 1,900 35,1 143 23 
34 36 20 1,700 1,800 33,3 113 27 
        Pooled Age (Ma) 
 
128 ± 6 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




1,63 ± 0,10 
Central Age (Ma)   128 ± 6   0,20 % 
 χ² 
 
17,4 avec 20 degrés de liberté 




    










       Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
58 55 30 1,933 1,833 34,1 126 24 
53 44 42 1,262 1,048 19,5 144 30 
82 88 50 1,640 1,760 32,7 111 17 
60 77 80 0,750 0,963 17,9 93 16 
43 31 40 1,075 0,775 14,4 165 39 
64 46 20 3,200 2,300 42,7 166 32 
45 29 30 1,500 0,967 18,0 184 44 
65 47 30 2,167 1,567 29,1 165 32 
26 23 60 0,433 0,383 7,1 135 39 
55 58 40 1,375 1,450 26,9 113 22 
69 94 50 1,380 1,880 34,9 88 14 
68 45 20 3,400 2,250 41,8 180 35 
53 63 64 0,828 0,984 18,3 101 19 
48 24 30 1,600 0,800 14,9 237 60 
47 47 42 1,119 1,119 20,8 119 25 
92 85 42 2,190 2,024 37,6 129 20 
34 34 21 1,619 1,619 30,1 119 29 
18 19 50 0,360 0,380 7,1 113 37 
63 59 20 3,150 2,950 54,8 127 23 
57 81 54 1,056 1,500 27,9 84 15 
53 43 20 2,650 2,150 39,9 147 30 
        Pooled Age (Ma) 
 
126 ± 6 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




1,83 ± 0,11 
Central Age (Ma)   128 ± 8   16,88 % 
 χ² 
 
36,1 avec 20 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
1,5 % 
     











       Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
44 16 40 1,100 0,400 7,3 329 96 
10 8 32 0,313 0,250 4,6 151 72 
52 52 40 1,300 1,300 23,8 121 24 
53 16 50 1,060 0,320 5,9 394 113 
65 60 100 0,650 0,600 11,0 131 24 
67 15 40 1,675 0,375 6,9 526 151 
48 45 45 1,067 1,000 18,3 129 27 
38 42 40 0,950 1,050 19,2 110 25 
49 38 40 1,225 0,950 17,4 156 34 
54 56 42 1,286 1,333 24,4 117 23 
37 37 40 0,925 0,925 16,9 121 28 
69 33 35 1,971 0,943 17,2 251 54 
69 81 80 0,863 1,013 18,5 104 17 
41 39 80 0,513 0,488 8,9 128 29 
36 36 50 0,720 0,720 13,2 121 29 
82 96 100 0,820 0,960 17,6 104 16 
50 34 24 2,083 1,417 25,9 178 40 
100 63 80 1,250 0,788 14,4 192 31 
66 67 30 2,200 2,233 40,8 120 21 
101 79 100 1,010 0,790 14,4 155 24 
   
     
Pooled Age (Ma) 
 
151 ± 8 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




1,77 ± 0,09 
Central Age (Ma)   156 ± 15   35,13 % 
 χ² 
 
74,6 avec 19 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
0,0 % 
     












       Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
25 12 12 2,083 1,000 18,3 250 88 
34 31 24 1,417 1,292 23,7 133 33 
28 10 20 1,400 0,500 9,2 334 123 
47 39 20 2,350 1,950 35,7 146 32 
58 72 40 1,450 1,800 33,0 98 17 
35 48 20 1,750 2,400 44,0 89 20 
26 30 50 0,520 0,600 11,0 105 28 
80 76 35 2,286 2,171 39,8 127 21 
68 83 36 1,889 2,306 42,3 99 17 
49 40 30 1,633 1,333 24,4 148 32 
68 35 35 1,943 1,000 18,3 233 49 
38 32 12 3,167 2,667 48,9 144 35 
48 44 15 3,200 2,933 53,8 132 28 
20 18 12 1,667 1,500 27,5 134 44 
29 8 12 2,417 0,667 12,2 429 172 
41 20 18 2,278 1,111 20,4 246 67 
33 44 40 0,825 1,100 20,2 91 21 
61 54 20 3,050 2,700 49,5 137 26 
34 45 30 1,133 1,500 27,5 92 21 
44 29 16 2,750 1,813 33,2 183 44 
  
      Pooled Age (Ma) 
 
136 ± 8 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




1,70 ± 0,11 
Central Age (Ma)   142 ± 13   29,41 % 
 χ² 
 
52,0 avec 19 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
0,0 % 
     
 











       Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
38 25 60 0,633 0,417 7,8 179 46 
20 13 21 0,952 0,619 11,6 181 65 
23 12 30 0,767 0,400 7,5 225 80 
20 13 28 0,714 0,464 8,7 181 65 
24 30 32 0,750 0,938 17,6 95 26 
11 5 32 0,344 0,156 2,9 258 139 
30 23 25 1,200 0,920 17,2 154 43 
22 15 40 0,550 0,375 7,0 173 58 
43 18 40 1,075 0,450 8,4 279 79 
21 10 30 0,700 0,333 6,2 246 95 
39 31 30 1,300 1,033 19,4 149 36 
55 51 35 1,571 1,457 27,3 128 25 
62 54 42 1,476 1,286 24,1 136 26 
21 19 30 0,700 0,633 11,9 131 42 
21 19 30 0,700 0,633 11,9 131 42 
14 8 24 0,583 0,333 6,2 206 91 
20 11 15 1,333 0,733 13,7 214 80 
37 22 50 0,740 0,440 8,2 198 54 
30 31 45 0,667 0,689 12,9 115 30 
19 17 30 0,633 0,567 10,6 132 44 
34 19 42 0,810 0,452 8,5 210 61 
        Pooled Age (Ma) 
 
160 ± 11 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




1,76 ± 0,12 
Central Age (Ma)   160 ± 11   5,56 % 
 χ² 
 
19,3 avec 20 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
50,0 % 
     











       Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
29 24 30 0,967 0,800 15,0 142 39 
46 46 30 1,533 1,533 28,8 118 25 
49 46 20 2,450 2,300 43,3 126 26 
61 42 32 1,906 1,313 24,7 171 35 
34 33 35 0,971 0,943 17,7 122 30 
42 38 20 2,100 1,900 35,7 130 29 
72 59 30 2,400 1,967 37,0 144 26 
28 24 40 0,700 0,600 11,3 137 38 
71 69 50 1,420 1,380 26,0 121 21 
44 32 30 1,467 1,067 20,1 162 38 
61 38 35 1,743 1,086 20,4 188 39 
57 45 24 2,375 1,875 35,3 149 30 
33 14 28 1,179 0,500 9,4 275 88 
93 81 100 0,930 0,810 15,2 135 21 
61 34 40 1,525 0,850 16,0 210 45 
31 22 40 0,775 0,550 10,3 166 46 
62 59 45 1,378 1,311 24,7 124 23 
61 53 30 2,033 1,767 33,2 136 26 
52 38 40 1,300 0,950 17,9 161 35 
66 57 50 1,320 1,140 21,4 136 25 
41 60 42 0,976 1,429 26,9 81 17 
        Pooled Age (Ma) 
 
141 ± 7 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




1,52 ± 0,08 
Central Age (Ma)   141 ± 8   4,90 % 
 χ² 
 
23,4 avec 20 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
27,1 % 
     











       Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
55 35 25 2,200 1,400 25,7 189 41 
16 9 28 0,571 0,321 5,9 213 89 
17 14 28 0,607 0,500 9,2 146 53 
25 10 18 1,389 0,556 10,2 298 112 
10 4 20 0,500 0,200 3,7 298 177 
39 31 100 0,390 0,310 5,7 152 37 
35 41 30 1,167 1,367 25,1 103 24 
9 5 12 0,750 0,417 7,7 216 121 
10 6 40 0,250 0,150 2,8 200 104 
31 10 40 0,775 0,250 4,6 368 134 
21 17 60 0,350 0,283 5,2 149 49 
34 31 50 0,680 0,620 11,4 132 33 
16 13 60 0,267 0,217 4,0 148 56 
32 38 30 1,067 1,267 23,3 102 25 
25 18 70 0,357 0,257 4,7 167 52 
32 11 36 0,889 0,306 5,6 346 121 
28 15 30 0,933 0,500 9,2 224 72 
25 14 60 0,417 0,233 4,3 214 72 
9 6 16 0,563 0,375 6,9 180 95 
13 13 50 0,260 0,260 4,8 121 48 
 
       Pooled Age (Ma) 
 
170 ± 13 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




1,72 ± 0,12 
Central Age (Ma)   175 ± 16   22,36 % 
 χ² 
 
27,0 avec 19 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
10,4 % 














       Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
55 50 100 0,550 0,500 9,2 132 26 
68 76 100 0,680 0,760 14,0 108 18 
75 83 100 0,750 0,830 15,3 109 18 
35 27 50 0,700 0,540 10,0 155 40 
50 50 54 0,926 0,926 17,1 120 24 
27 27 50 0,540 0,540 10,0 120 33 
31 21 50 0,620 0,420 7,8 177 50 
103 117 70 1,471 1,671 30,9 106 15 
85 88 100 0,850 0,880 16,3 116 18 
36 15 30 1,200 0,500 9,2 285 88 
52 70 100 0,520 0,700 12,9 89 17 
29 28 45 0,644 0,622 11,5 124 33 
46 51 70 0,657 0,729 13,5 108 22 
23 30 40 0,575 0,750 13,9 92 26 
60 76 50 1,200 1,520 28,1 95 17 
61 76 90 0,678 0,844 15,6 97 17 
78 69 100 0,780 0,690 12,8 136 23 
37 42 40 0,925 1,050 19,4 106 24 
46 31 70 0,657 0,443 8,2 177 42 
50 69 100 0,500 0,690 12,8 87 16 
        Pooled Age (Ma) 
 
115 ± 6 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




1,82 ± 0,11 
Central Age (Ma)   115 ± 6   5,17 % 
 χ² 
 
26,7 avec 19 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
11,1 % 
     












      Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
23 24 50 0,460 0,480 8,8 116 34 
21 18 40 0,525 0,450 8,3 141 45 
96 93 100 0,960 0,930 17,1 125 19 
32 42 42 0,762 1,000 18,3 92 22 
59 56 100 0,590 0,560 10,3 127 24 
37 31 40 0,925 0,775 14,2 144 35 
24 32 30 0,800 1,067 19,6 91 25 
22 25 50 0,440 0,500 9,2 107 31 
20 17 30 0,667 0,567 10,4 142 47 
41 43 60 0,683 0,717 13,1 115 25 
37 24 70 0,529 0,343 6,3 186 49 
36 34 100 0,360 0,340 6,2 128 31 
58 63 100 0,580 0,630 11,6 111 21 
16 8 40 0,400 0,200 3,7 240 104 
28 30 40 0,700 0,750 13,8 113 30 
79 67 50 1,580 1,340 24,6 142 24 
78 67 100 0,780 0,670 12,3 141 24 
19 26 40 0,475 0,650 11,9 89 27 
50 43 60 0,833 0,717 13,1 141 29 
21 20 30 0,700 0,667 12,2 127 40 
        Pooled Age (Ma) 
 
126 ± 7 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




1,76 ± 0,14 
Central Age (Ma)   126 ± 7   0,01 % 
 χ² 
 
12,4 avec 19 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
86,9 % 
     












       Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
70 69 70 1,000 0,986 18,4 121 21 
21 26 40 0,525 0,650 12,1 96 28 
46 63 30 1,533 2,100 39,2 87 17 
25 29 40 0,625 0,725 13,5 103 28 
44 44 70 0,629 0,629 11,7 119 26 
87 85 100 0,870 0,850 15,9 122 19 
46 48 40 1,150 1,200 22,4 114 24 
79 40 50 1,580 0,800 14,9 233 46 
75 66 70 1,071 0,943 17,6 135 23 
82 72 30 2,733 2,400 44,8 135 22 
46 34 1 46,000 34,000 634,2 160 37 
22 19 30 0,733 0,633 11,8 138 43 
63 59 49 1,286 1,204 22,5 127 23 
22 16 45 0,489 0,356 6,6 163 54 
39 43 30 1,300 1,433 26,7 108 24 
43 33 40 1,075 0,825 15,4 155 36 
21 21 25 0,840 0,840 15,7 119 37 
23 16 49 0,469 0,327 6,1 170 56 
26 22 30 0,867 0,733 13,7 140 41 
27 35 50 0,540 0,700 13,1 92 24 
9 13 70 0,129 0,186 3,5 83 36 
        Pooled Age (Ma) 
 
128 ± 7 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




1,74 ± 0,22 
Central Age (Ma)   127 ± 10   9,71 % 
 χ² 
 
23,3 avec 20 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
27,4 % 
     











      Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
18 13 25 0,720 0,520 10,3 155 57 
32 10 25 1,280 0,400 7,9 352 128 
10 5 25 0,400 0,200 4,0 222 122 
33 8 50 0,660 0,160 3,2 451 178 
27 13 30 0,900 0,433 8,6 231 78 
28 7 25 1,120 0,280 5,5 438 185 
24 14 35 0,686 0,400 7,9 191 65 
31 9 25 1,240 0,360 7,1 378 144 
14 8 25 0,560 0,320 6,3 195 87 
78 29 100 0,780 0,290 5,7 297 65 
33 16 25 1,320 0,640 12,7 229 70 
15 7 25 0,600 0,280 5,5 238 109 
13 10 25 0,520 0,400 7,9 145 61 
25 9 25 1,000 0,360 7,1 307 120 
17 6 25 0,680 0,240 4,8 313 149 
19 7 25 0,760 0,280 5,5 300 133 
10 4 25 0,400 0,160 3,2 277 164 
16 9 25 0,640 0,360 7,1 198 83 
15 9 25 0,600 0,360 7,1 186 79 
21 9 25 0,840 0,360 7,1 259 103 
20 14 25 0,800 0,560 11,1 160 56 
25 7 25 1,000 0,280 5,5 392 168 
57 32 100 0,570 0,320 6,3 199 44 
        Pooled Age (Ma) 
 
253 ± 20 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




2,92 ± 0,27 
Central Age (Ma)   256 ± 21   0,55 % 
 χ² 
 
17,7 avec 22 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
72,5 % 
     










      Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
46 32 15 3,067 2,133 42,8 159 37 
41 32 15 2,733 2,133 42,8 142 34 
67 48 25 2,680 1,920 38,5 154 29 
43 22 15 2,867 1,467 29,4 215 57 
40 23 15 2,667 1,533 30,7 192 50 
28 18 15 1,867 1,200 24,1 172 52 
44 31 15 2,933 2,067 41,4 157 37 
32 26 15 2,133 1,733 34,8 136 36 
32 27 15 2,133 1,800 36,1 131 34 
44 21 15 2,933 1,400 28,1 230 61 
36 30 15 2,400 2,000 40,1 133 33 
44 38 15 2,933 2,533 50,8 128 29 
29 17 15 1,933 1,133 22,7 188 58 
44 32 15 2,933 2,133 42,8 152 36 
39 40 15 2,600 2,667 53,5 108 25 
56 27 15 3,733 1,800 36,1 228 54 
34 28 10 3,400 2,800 56,1 134 34 
30 10 10 3,000 1,000 20,0 327 120 
33 20 10 3,300 2,000 40,1 182 52 
27 14 10 2,700 1,400 28,1 212 70 
29 17 15 1,933 1,133 22,7 188 58 
24 22 10 2,400 2,200 44,1 121 36 
33 21 15 2,200 1,400 28,1 173 49 
        Pooled Age (Ma) 
 
162 ± 10 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




3,16 ± 0,11 
Central Age (Ma)   163 ± 10   1,19 % 
 χ² 
 
19,5 avec 22 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
61,7 % 
     










      Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
32 24 4 8,000 6,000 110,7 160 43 
31 17 3 10,333 5,667 104,6 218 66 
45 32 4 11,250 8,000 147,6 169 39 
36 23 3 12,000 7,667 141,5 187 50 
36 30 4 9,000 7,500 138,4 144 36 
19 16 4 4,750 4,000 73,8 143 49 
88 34 6 14,667 5,667 104,6 307 63 
59 57 9 6,556 6,333 116,9 124 23 
62 39 6 10,333 6,500 119,9 190 39 
26 25 4 6,500 6,250 115,3 125 35 
33 24 4 8,250 6,000 110,7 165 44 
40 33 4 10,000 8,250 152,2 146 34 
33 29 4 8,250 7,250 133,8 137 35 
24 14 2 12,000 7,000 129,2 205 69 
37 33 4 9,250 8,250 152,2 135 32 
34 26 4 8,500 6,500 119,9 157 41 
26 11 25 1,040 0,440 8,1 281 101 
34 9 15 2,267 0,600 11,1 443 167 
21 20 2 10,500 10,000 184,5 126 40 
38 26 6 6,333 4,333 80,0 175 45 
        Pooled Age (Ma) 
 
173 ± 11 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




2,15 ± 0,49 
Central Age (Ma)   173 ± 13   17,02 % 
 χ² 
 
28,2 avec 19 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
8,0 % 
     





      Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
88 69 30 2,933 2,300 42,3 153 25 
103 69 25 4,120 2,760 50,8 179 28 
58 45 20 2,900 2,250 41,4 155 31 
35 29 12 2,917 2,417 44,5 145 37 
43 24 16 2,688 1,500 27,6 215 55 
29 20 12 2,417 1,667 30,7 174 51 
40 32 12 3,333 2,667 49,1 150 36 
65 46 16 4,063 2,875 52,9 170 33 
80 57 20 4,000 2,850 52,5 169 30 
46 34 12 3,833 2,833 52,2 163 37 
37 23 12 3,083 1,917 35,3 193 52 
42 40 12 3,500 3,333 61,4 127 28 
51 47 20 2,550 2,350 43,3 131 27 
27 31 12 2,250 2,583 47,6 105 28 
62 62 16 3,875 3,875 71,3 121 22 
73 65 25 2,920 2,600 47,9 135 23 
53 32 15 3,533 2,133 39,3 199 45 
49 51 16 3,063 3,188 58,7 116 23 
56 40 15 3,733 2,667 49,1 168 35 
60 62 20 3,000 3,100 57,1 117 21 
        Pooled Age (Ma) 
 
150 ± 8 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




1,76 ± 0,05 
Central Age (Ma)   150 ± 8   0,50 % 
 χ² 
 
16,1 avec 19 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
64,9 % 
     












      Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
37 30 25 1,480 1,200 24,4 135 33 
58 36 25 2,320 1,440 29,2 175 38 
44 40 25 1,760 1,600 32,5 120 26 
32 32 25 1,280 1,280 26,0 109 28 
37 30 25 1,480 1,200 24,4 135 33 
36 37 25 1,440 1,480 30,1 106 25 
62 75 50 1,240 1,500 30,5 91 16 
23 21 25 0,920 0,840 17,1 120 36 
40 32 25 1,600 1,280 26,0 136 33 
38 37 70 0,543 0,529 10,7 112 26 
77 54 25 3,080 2,160 43,9 155 28 
51 32 25 2,040 1,280 26,0 174 39 
52 27 25 2,080 1,080 21,9 209 50 
22 20 25 0,880 0,800 16,2 120 37 
52 28 25 2,080 1,120 22,7 202 48 
66 47 25 2,640 1,880 38,2 153 30 
65 49 25 2,600 1,960 39,8 145 28 
26 19 25 1,040 0,760 15,4 149 45 
37 30 25 1,480 1,200 24,4 135 33 
26 19 25 1,040 0,760 15,4 149 45 
        Pooled Age (Ma) 
 
138 ± 8 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




2,04 ± 0,07 
Central Age (Ma)   138 ± 8   8,19 % 
 χ² 
 
19,3 avec 19 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
43,8 % 
     












      Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
27 13 25 1,080 0,520 10,7 222 75 
95 47 25 3,800 1,880 38,7 217 39 
54 27 25 2,160 1,080 22,2 214 51 
41 18 20 2,050 0,900 18,5 244 69 
26 20 25 1,040 0,800 16,5 140 42 
26 19 25 1,040 0,760 15,6 147 45 
25 18 25 1,000 0,720 14,8 150 46 
37 18 25 1,480 0,720 14,8 220 64 
53 23 25 2,120 0,920 18,9 246 62 
48 32 25 1,920 1,280 26,3 161 37 
34 18 20 1,700 0,900 18,5 203 59 
43 27 25 1,720 1,080 22,2 171 42 
63 37 25 2,520 1,480 30,4 183 38 
48 20 25 1,920 0,800 16,5 256 69 
69 31 25 2,760 1,240 25,5 238 52 
46 23 25 1,840 0,920 18,9 214 55 
43 22 30 1,433 0,733 15,1 210 55 
29 15 25 1,160 0,600 12,3 207 66 
51 22 25 2,040 0,880 18,1 248 64 
25 27 25 1,000 1,080 22,2 100 28 
        Pooled Age (Ma) 
 
198 ± 13 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




1,95 ± 0,18 
Central Age (Ma)   199 ± 13   0,16 % 
 χ² 
 
15,7 avec 19 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
67,6 % 
     
 











       Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
38 27 50 0,760 0,540 9,1 185 47 
21 16 15 1,400 1,067 17,9 173 58 
59 38 40 1,475 0,950 15,9 204 43 
23 13 20 1,150 0,650 10,9 232 81 
32 19 24 1,333 0,792 13,3 221 64 
61 30 40 1,525 0,750 12,6 266 60 
18 25 16 1,125 1,563 26,2 95 30 
35 19 32 1,094 0,594 10,0 242 69 
38 24 30 1,267 0,800 13,4 208 55 
28 11 12 2,333 0,917 15,4 331 118 
32 23 21 1,524 1,095 18,4 183 50 
32 26 24 1,333 1,083 18,2 162 43 
66 37 30 2,200 1,233 20,7 234 49 
33 25 30 1,100 0,833 14,0 174 46 
16 14 16 1,000 0,875 14,7 151 55 
26 21 20 1,300 1,050 17,6 163 48 
38 20 30 1,267 0,667 11,2 249 69 
19 7 12 1,583 0,583 9,8 353 156 
19 14 20 0,950 0,700 11,7 179 63 
41 29 24 1,708 1,208 20,3 186 45 
        Pooled Age (Ma) 
 
203 ± 14 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




1,88 ± 0,11 
Central Age (Ma)   203 ± 14   0,26 % 
 χ² 
 
16,4 avec 19 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
62,8 % 
     












       Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
172 110 100 1,720 1,100 19,6 194 24 
67 51 50 1,340 1,020 18,2 163 31 
51 49 40 1,275 1,225 21,8 129 26 
53 44 32 1,656 1,375 24,5 150 31 
44 54 40 1,100 1,350 24,1 102 21 
21 14 15 1,400 0,933 16,6 186 64 
98 61 40 2,450 1,525 27,2 199 33 
58 41 30 1,933 1,367 24,4 175 36 
97 63 30 3,233 2,100 37,4 191 31 
110 69 30 3,667 2,300 41,0 197 31 
53 39 20 2,650 1,950 34,8 169 36 
46 38 20 2,300 1,900 33,9 150 33 
46 39 24 1,917 1,625 29,0 147 32 
60 46 30 2,000 1,533 27,3 162 32 
59 55 50 1,180 1,100 19,6 133 25 
        Pooled Age (Ma) 
 
166 ± 8 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




1,73 ± 0,17 
Central Age (Ma)   166 ± 8   0,62 % 
 χ² 
 
15,1 avec 15 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
71,9 % 
     
 














       Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
59 16 30 1,967 0,533 9,1 469 133 
29 15 30 0,967 0,500 8,5 250 80 
79 31 56 1,411 0,554 9,4 327 70 
21 9 24 0,875 0,375 6,4 300 120 
69 14 30 2,300 0,467 7,9 619 182 
37 31 60 0,617 0,517 8,8 155 38 
28 15 60 0,467 0,250 4,2 242 78 
46 23 48 0,958 0,479 8,1 258 66 
44 16 60 0,733 0,267 4,5 353 103 
29 15 40 0,725 0,375 6,4 250 80 
62 18 35 1,771 0,514 8,7 439 118 
27 20 40 0,675 0,500 8,5 176 52 
35 16 42 0,833 0,381 6,5 282 86 
34 11 40 0,850 0,275 4,7 395 138 
38 18 28 1,357 0,643 10,9 272 78 
24 7 32 0,750 0,219 3,7 437 188 
80 24 20 4,000 1,200 20,4 425 100 
45 23 70 0,643 0,329 5,6 253 65 
39 17 15 2,600 1,133 19,3 296 86 
37 17 25 1,480 0,680 11,6 281 83 
        Pooled Age (Ma) 
 
312 ± 22 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




1,97 ± 0,18 
Central Age (Ma)   307 ± 26   20,82 % 
 χ² 
 
29,7 avec 19 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
5,5 % 
     












       Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
61 25 12 5,083 2,083 35,6 312 75 
51 20 12 4,250 1,667 28,5 326 86 
50 21 12 4,167 1,750 29,9 305 80 
30 9 12 2,500 0,750 12,8 422 161 
32 13 12 2,667 1,083 18,5 315 104 
22 9 12 1,833 0,750 12,8 312 124 
35 16 12 2,917 1,333 22,8 280 85 
25 9 12 2,083 0,750 12,8 354 138 
50 16 12 4,167 1,333 22,8 397 115 
18 12 12 1,500 1,000 17,1 194 72 
29 10 16 1,813 0,625 10,7 369 136 
47 26 16 2,938 1,625 27,8 232 57 
46 21 12 3,833 1,750 29,9 281 74 
46 20 12 3,833 1,667 28,5 294 79 
42 24 12 3,500 2,000 34,2 225 58 
26 22 12 2,167 1,833 31,4 153 45 
29 19 12 2,417 1,583 27,1 197 58 
37 17 12 3,083 1,417 24,2 279 82 
48 23 12 4,000 1,917 32,8 268 68 
46 44 12 3,833 3,667 62,7 135 29 
        Pooled Age (Ma) 
 
263 ± 18 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




2,09 ± 0,16 
Central Age (Ma)   264 ± 21   15,81 % 
 χ² 
 
24,4 avec 19 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
18,0 % 
     












       Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
28 15 64 0,438 0,234 4,0 238 77 
25 6 36 0,694 0,167 2,9 520 237 
21 12 12 1,750 1,000 17,2 224 81 
33 17 12 2,750 1,417 24,4 248 74 
26 8 12 2,167 0,667 11,5 409 166 
18 6 16 1,125 0,375 6,5 379 179 
52 16 24 2,167 0,667 11,5 409 118 
71 31 20 3,550 1,550 26,7 291 63 
24 13 40 0,600 0,325 5,6 236 81 
32 16 60 0,533 0,267 4,6 255 78 
17 11 20 0,850 0,550 9,5 198 77 
23 8 40 0,575 0,200 3,4 364 150 
44 17 20 2,200 0,850 14,6 328 94 
49 20 70 0,700 0,286 4,9 311 83 
44 13 35 1,257 0,371 6,4 426 135 
24 8 18 1,333 0,444 7,7 379 155 
32 16 30 1,067 0,533 9,2 255 78 
52 13 25 2,080 0,520 9,0 500 156 
52 23 40 1,300 0,575 9,9 288 72 
19 7 54 0,352 0,130 2,2 344 152 
        Pooled Age (Ma) 
 
315 ± 24 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




2,05 ± 0,17 
Central Age (Ma)   315 ± 24   0,05 % 
 χ² 
 
12,6 avec 19 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
85,8 % 
     












       Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
88 28 40 2,200 0,700 14,0 344 75 
58 25 40 1,450 0,625 12,5 256 62 
39 20 12 3,250 1,667 33,2 216 60 
46 9 12 3,833 0,750 15,0 550 201 
74 22 25 2,960 0,880 17,5 367 90 
64 17 15 4,267 1,133 22,6 410 112 
50 18 30 1,667 0,600 12,0 305 84 
66 22 50 1,320 0,440 8,8 329 81 
24 9 20 1,200 0,450 9,0 293 115 
23 6 21 1,095 0,286 5,7 417 192 
65 24 20 3,250 1,200 23,9 298 72 
84 18 25 3,360 0,720 14,4 504 132 
59 17 12 4,917 1,417 28,2 379 105 
118 43 30 3,933 1,433 28,6 301 54 
36 8 30 1,200 0,267 5,3 487 191 
21 7 30 0,700 0,233 4,7 329 144 
22 4 12 1,833 0,333 6,6 590 321 
23 4 20 1,150 0,200 4,0 616 334 
54 8 12 4,500 0,667 13,3 717 273 
51 19 12 4,250 1,583 31,6 295 80 
        Pooled Age (Ma) 
 
355 ± 25 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




2,07 ± 0,10 
Central Age (Ma)   355 ± 25   2,88 % 
 χ² 
 
19,0 avec 19 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
45,8 % 
     












       Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
48 24 40 1,200 0,600 10,4 253 64 
60 26 50 1,200 0,520 9,0 291 69 
32 10 42 0,762 0,238 4,1 401 146 
78 21 48 1,625 0,438 7,6 463 115 
31 28 40 0,775 0,700 12,1 141 37 
77 18 35 2,200 0,514 8,9 530 140 
53 16 30 1,767 0,533 9,3 414 119 
61 19 40 1,525 0,475 8,2 402 106 
72 22 100 0,720 0,220 3,8 410 100 
69 16 40 1,725 0,400 6,9 534 149 
39 12 25 1,560 0,480 8,3 407 135 
90 34 100 0,900 0,340 5,9 333 68 
64 16 100 0,640 0,160 2,8 497 140 
39 12 30 1,300 0,400 6,9 407 135 
34 7 60 0,567 0,117 2,0 599 249 
68 27 30 2,267 0,900 15,6 317 73 
80 30 35 2,286 0,857 14,9 336 72 
48 17 40 1,200 0,425 7,4 355 101 
37 17 40 0,925 0,425 7,4 275 81 
50 22 35 1,429 0,629 10,9 287 74 
        Pooled Age (Ma) 
 
360 ± 24 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




1,87 ± 0,14 
Central Age (Ma)   359 ± 27   16,76 % 
 χ² 
 
29,5 avec 19 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
5,8 % 
     












       Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
22 11 20 1,100 0,550 11,1 219 81 
14 4 20 0,700 0,200 4,0 379 215 
37 9 25 1,480 0,360 7,2 443 165 
17 7 20 0,850 0,350 7,0 265 119 
13 12 24 0,542 0,500 10,1 120 48 
19 8 25 0,760 0,320 6,4 259 110 
15 9 24 0,625 0,375 7,5 183 77 
25 13 35 0,714 0,371 7,5 211 72 
23 8 30 0,767 0,267 5,4 313 129 
29 11 30 0,967 0,367 7,4 287 102 
12 5 16 0,750 0,313 6,3 262 140 
9 5 20 0,450 0,250 5,0 198 110 
25 18 42 0,595 0,429 8,6 153 48 
22 7 20 1,100 0,350 7,0 341 148 
36 19 35 1,029 0,543 10,9 208 59 
28 8 32 0,875 0,250 5,0 379 152 
32 14 40 0,800 0,350 7,0 250 80 
37 24 40 0,925 0,600 12,1 170 45 
17 5 25 0,680 0,200 4,0 368 188 
15 9 25 0,600 0,360 7,2 183 77 
        Pooled Age (Ma) 
 
237 ± 21 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




2,12 ± 0,19 
Central Age (Ma)   237 ± 21   2,46 % 
 χ² 
 
16,0 avec 19 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
65,8 % 














       Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
22 5 60 0,367 0,083 1,5 541 269 
11 5 50 0,220 0,100 1,7 276 149 
19 8 100 0,190 0,080 1,4 298 126 
13 3 100 0,130 0,030 0,5 533 342 
29 7 70 0,414 0,100 1,7 511 216 
18 6 100 0,180 0,060 1,0 374 177 
24 11 48 0,500 0,229 4,0 274 100 
25 14 80 0,313 0,175 3,1 225 75 
37 11 36 1,028 0,306 5,3 418 144 
15 5 35 0,429 0,143 2,5 374 193 
23 6 40 0,575 0,150 2,6 474 218 
21 8 49 0,429 0,163 2,9 328 137 
12 2 40 0,300 0,050 0,9 727 556 
54 14 50 1,080 0,280 4,9 477 144 
34 9 80 0,425 0,113 2,0 467 176 
41 20 30 1,367 0,667 11,6 258 71 
13 6 40 0,325 0,150 2,6 272 135 
39 10 50 0,780 0,200 3,5 482 171 
24 5 30 0,800 0,167 2,9 588 290 
69 17 70 0,986 0,243 4,2 501 136 
        Pooled Age (Ma) 
 
393 ± 36 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




1,79 ± 0,15 
Central Age (Ma)   393 ± 36   0,50 % 
 χ² 
 
13,0 avec 19 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
83,8 % 















       Ns Ni Ng s i U (ppm) Age erreur 
9 3 25 0,360 0,120 2,4 323 216 
14 5 30 0,467 0,167 3,4 302 158 
20 3 40 0,500 0,075 1,5 697 432 
24 8 54 0,444 0,148 3,0 323 132 
16 6 49 0,327 0,122 2,5 288 138 
16 4 42 0,381 0,095 1,9 427 239 
25 5 50 0,500 0,100 2,0 530 260 
28 4 45 0,622 0,089 1,8 730 391 
27 3 60 0,450 0,050 1,0 924 563 
27 3 42 0,643 0,071 1,4 924 563 
        Pooled Age (Ma) 
 
497 ± 61 ρd (x10
5/cm²) Dpar* (µm) 




2,12 ± 0,19 
Central Age (Ma)   497 ± 61   0,83 % 
 χ² 
 
14,9 avec 9 degrés de liberté 
 P (χ²) 
 
72,7 % 






No length data 
 354 
 
Annexe 4: Données AHe pour le Bouclier Reguibat1 
 
Reguibat Central 
          
            
Name Rs (µm) Weight(µg) FT 4He(ncc/g) U (ppm) Th (ppm) Sm (ppm) eU (ppm) Age (Ma) 
Age c. 
(Ma)* s.d. 
1185C 52.1 3.11 0.756 678000 45.4 63.3 NA 60.6 104 138 11 
1185D 74.5 10.33 0.849 868000 44.4 51.6 - 56.8 142 167 13 
1185E 33.4 1.02 0.65 530000 39.4 74 - 57.1 86 133 11 
            1153-A 80.8 11.85 0.87 46201.6 3.8 11.9 7,0 6.7 57 66 5 
1153D 34.4 1.17 0.715 120399,0 10.4 31.9 20.3 18.3 55 77 6 
1153-F 63.2 6.54 0.815 100000.8 7.6 20.3 9.5 12.6 66 81 6 
1153-H 59 4.69 0.83 63086.4 11.2 22.6 12.5 16.7 31 38 3 
1153-I 47.5 2.56 0.79 57756,0 5.5 16.8 13.3 9.6 50 63 5 
            3163-A 54.1 3.6 0.809 717183.1 37.7 1.9 27.2 38.3 155 191 15 
3163-E 66 7.11 0.827 288616.5 16.9 1.4 17.6 17.4 137 166 13 
3163-I 65.6 6.26 0.847 470679.8 17.8 25.6 24.6 24.1 162 191 15 
3163G 96.1 17.27 0.875 549045.6 25,0 22,0 NA 30.3 150 172 14 
            AL10-A 46 2.4 0.755 405681.5 22.5 20.6 31.8 27.7 121 161 13 
AL10-E 39.3 1.18 0.701 675195,0 76.1 26.7 31.3 82.8 67 96 8 
AL10-C 50.5 3.53 0.765 229447.2 11.1 11.9 29.3 14.2 134 175 14 
AL10-L 44.1 1.57 0.679 1341456.8 34.3 31.1 59.4 42.2 263 388 31 
AL10-J 37.2 1.22 0.724 231868.3 7.9 10,0 37.4 10.5 182 252 20 
AL10-I 45.5 2.02 0.76 395904.9 22.4 14.9 41,0 26.3 124 164 13 
AL10-B 39 1.39 0.726 557702.2 20.6 11.6 37.5 23.7 195 269 21 
AL10-K 37.9 1.28 0.717 145483.1 12.5 8.8 35.5 14.9 81 112 9 
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AL10-F 38.7 1.23 0.687 129286.7 9.5 15.8 44.8 13.6 79 115 9 
AL10-G 39.9 1.23 0.707 1327362.4 32.4 26.5 65.3 39.3 280 396 32 
AL10-H 42.6 1.58 0.713 236976.2 18.4 18.2 50.1 23.2 85 119 10 
            
            
            Reguibat West 
          
            
Name Rs (µm) Weight(µg) FT 4He(ncc/g) U (ppm) Th (ppm) Sm (ppm) eU (ppm) Age (Ma) 
Age c. 
(Ma)* s.d. 
            AOS3A 57.7 4.14 0.781 379655.5 29.6 40.2 403,0 42.5 74 95 8 
AOS3B 48.3 2.56 0.786 368565.3 29.6 47.8 167,0 42.4 72 92 7 
AOS3C 58.4 5.02 0.803 168335.8 27.7 28.6 318,0 37.1 38 47 4 
AOS3E 55 3.82 0.806 317447.5 50.1 31.7 391,0 60.9 43 54 4 
            AOS5A 54.4 3.77 0.843 17656.2 9.4 7.6 125,0 12.3 12 14 1 
AOS5D 48.7 2.8 0.736 59629.6 17.5 16.4 263,0 23.5 21 29 2 
AOS5F 48.2 2.27 0.754 175595.4 29.5 24.2 195,0 36.9 39 52 4 
            AOS2A 58.6 4.48 0.783 252824.1 31,0 12.2 400,0 37.2 56 72 6 
AOS2B 62.7 6.65 0.812 219640.8 23.1 16.3 105,0 27.8 65 81 6 
AOS2C 47 2.35 0.777 47197.6 14.8 11.6 152,0 18.8 21 27 2 
AOS2D 43.8 1.96 0.756 77464.5 20.3 30.6 179,0 29.1 22 29 2 
            TCH7A 49.4 2.8 0.802 194360.7 59.4 34.9 179,0 69.2 23 29 2 
TCH7B 68.7 8.03 0.833 137470,0 19.1 23.5 339,0 27.5 41 50 4 
TCH7C 63.6 6.25 0.823 318644.3 43.4 11.1 229,0 47.9 55 67 5 
TCH7D 64.6 6.31 0.838 106663.8 13.5 8.9 267,0 17.8 50 59 5 
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SC5A 46.9 2.61 0.756 209790.4 20.7 5.3 83,0 22.6 77 101 8 
SC5C 56.6 4.35 0.802 26663.6 6.3 6,0 16,0 7.9 28 35 3 
SC5D 59.9 5.69 0.802 214046.7 26.8 10.6 14.9 29.5 60 75 6 
            SC9B 59.9 5.4 0.809 59285,0 6.7 1.6 271,0 11.7 42 52 4 
SC9D 41.4 1.92 0.717 282683,0 26.7 37.2 274,0 37.9 62 86 7 
SC9E 45.8 2.35 0.761 606340.6 52,0 65.8 401,0 71,0 71 93 7 
            SC11C 50.3 3.01 0.782 18223.7 4.7 4,0 284,0 7.9 19 24 2 
SC11D 68 7.34 0.839 92903.5 7.3 13.5 228,0 12.4 62 74 6 
SC11E 53.2 2.98 0.775 157369.9 11.4 25.5 103,0 18.4 71 92 7 
SC11F 66.7 5.97 0.815 47092.6 8.2 2.9 266,0 11,0 35 43 3 
            SC12A 41.6 1.65 0.749 108423.6 9.6 13.1 232,0 14.6 61 82 7 
SC12D 64 6.22 0.827 180770.1 19.1 9.4 241,0 23.3 64 78 6 
SC12G 49.5 2.44 0.754 222394.6 22.1 12.8 141,0 26.3 48 63 5 
SC12F 52.3 2.8 0.77 151382.1 24.6 25.6 360,0 33.7 55 71 6 
            SC15A 59.7 4.73 0.833 141643.9 10.6 16.3 382,0 17.5 67 80 6 
SC15B 56.5 3.7 0.782 16790.6 3.6 8.7 126,0 6.7 21 27 2 
SC15F 48.3 2.27 0.747 50901.3 5.6 19.5 90,0 11,0 39 52 4 
SC15G 56.5 3.99 0.828 234089.4 25.4 23.6 340,0 33.8 57 69 6 
            T233-B 52.5 3.31 0.833 87654,0 9.1 2.6 12.9 9.8 74 89 7 
T233-H 55.5 4.01 0.803 163091.7 35.9 12.9 9.4 39,0 35 43 3 
T233-D 49.3 1.4 0.678 263063.3 27,0 7.2 30.6 29,0 75 111 9 
T233-G 58.8 4.58 0.822 55323.1 6.5 1.9 14.3 7,0 65 79 6 
T233-F 49.7 2.85 0.786 127884.5 12.9 3.2 12.5 13.7 77 98 8 
            TAS29A 66.7 5.97 0.815 168827.7 14.1 5.4 12.1 15.4 90 111 9 
 357 
 
TAS29B 42.1 2 0.767 238975.6 16,0 16.9 27.9 20.1 98 127 10 
TAS29C 50 2.57 0.758 196139.6 19.6 4.9 10.1 20.8 78 102 8 
TAS29D 56.9 3.14 0.748 196541.4 10.7 3.9 13.1 11.7 138 185 15 
TAS29E 71.4 7.22 0.84 57789,0 7.2 1.8 6.5 7.6 62 74 6 
            
            Reguibat East 
          
            
Name Rs (µm) Weight(µg) FT 4He(ncc/g) U (ppm) Th (ppm) Sm (ppm) eU (ppm) Age (Ma) 
Age c. 
(Ma)* s.d. 
            CH1-A 47.3 2.43 0.789 79475.1 7.2 6.9 5.3 9,0 74 93 7 
CH1-B 56.4 4.13 0.809 28513.1 2.7 3.2 1.4 3.5 68 84 7 
CH1-C 49.4 2.68 0.802 48729.7 13.1 11.1 5.3 15.8 26 32 3 
CH1-D 40.2 1.45 0.751 205297.8 10.1 12.5 5.6 13.1 130 173 14 
CH1-F 38.8 1.31 0.754 127741.1 11,0 9.6 3.4 13.3 80 106 8 
CH1-G 64 6.37 0.831 88950.2 6.2 8.5 5.1 8.2 90 108 9 
CH1-H 37.9 1.28 0.717 392039.3 26.1 23.4 6,0 31.8 102 143 11 
CH1-J 50.6 3.96 0.761 141712.3 5,0 6.5 4.5 6.6 178 234 19 
CH1-K 40.7 1.74 0.723 190623.3 19,0 10.3 14.9 21.6 73 101 8 
            CH3-C 50.5 3.04 0.789 119938.2 4.2 5.9 3.7 5.7 175 222 18 
CH3-F 35.5 0.96 0.717 191786.5 13.4 11.3 4.2 16.1 99 138 11 
CH3-A 54.7 4.25 0.79 93992.9 5.7 5.5 3.2 7,0 111 141 11 
CH3-G 59.2 6.11 0.793 71842,0 3.7 5,0 2.7 4.9 122 153 12 
            GH3A 66.1 7.49 0.823 292746.2 8.1 5.6 12.7 9.6 253 307 25 
GH3B 91.1 21.74 0.876 172995.7 4.7 4.6 6.4 5.9 243 278 22 
GH3-C 71.5 8.99 0.842 56806.1 4.5 3.5 8.9 5.4 88 104 8 
GH3-E 57.9 4.06 0.784 230520.3 6.5 3.8 10.8 7.5 256 326 26 
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GH3-F 99 19.03 0.883 21444.4 1.7 0.4 2.2 1.8 98 111 9 
            IG3-C 43.8 1.72 0.722 332846.2 18.1 18.9 44.7 23,0 120 166 13 
IG3-E 39.4 1.31 0.686 191182.1 5,0 10,0 48.9 7.8 203 295 24 
IG3-F 36.7 0.99 0.675 118582.6 3.8 10.9 47.2 6.8 146 216 17 
IG3-G 40.6 1.56 0.741 91106.9 3.7 4.9 38.8 5.1 147 198 16 
IG3-I 40.4 1.67 0.721 187725,0 3.9 5.5 49.9 5.6 277 384 31 
            TL3-L 41.1 1.58 0.745 131554.4 6.3 18.8 29.8 11.1 99 133 11 
TL3-B 49.4 2.68 0.803 66784.2 8.8 17,0 23.8 13.1 42 53 4 
TL3-C 41.3 1.57 0.778 73141.8 9.2 43.5 27,0 19.8 31 40 3 
TL3-D 39 1.44 0.717 86327.5 6.3 20.9 33.8 11.6 62 87 7 
TL3-F 41.4 1.92 0.717 123516.5 7.1 25.1 35.2 13.4 77 107 9 
TL3-G 43.5 1.98 0.745 95782.6 6.4 21.9 34.3 12,0 67 89 7 
TL3-J 52 3.29 0.797 93130.9 5.4 17.1 25.4 9.7 80 101 8 
TL3-H 47 2.35 0.777 123871,0 8,0 27.5 36.9 14.9 69 89 7 
TL3-K 46.6 2.77 0.746 21915.9 3.6 8.2 19.6 5.7 32 42 3 
            
            GH20-A 36.4 1.14 0.702 58542.3 5.8 5.2 129.6 8.1 60 85 7 
GH20-C 37.4 1.28 0.703 74174.8 12.9 6.9 26.5 14.7 42 59 5 
GH20-D 37.4 1.28 0.703 54325.7 5.9 5.1 31.4 7.3 61 87 7 
GH20-F 41.1 1.58 0.745 34723.6 4.1 5.3 30.5 5.7 51 68 5 
GH20-H 35.1 1.22 0.663 37173.2 9.5 6.2 37.8 11.2 27 41 3 
GH20-G 39.2 1.52 0.711 54027.8 11.1 7,0 34.3 13.1 34 48 4 
 
1: Rs (sphere equivalent radius) and FT (ejection factor) have been calculated using the developed procedure of Gautheron and Tassan-Got (2010) and 
Ketcham et al. (2011). *(U-Th-Sm)/He age corrected from alpha-ejection with the FT (Farley et al., 1996). 
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Text S1. First step: exploration tests with inverse modeling 
We proceeded in two stages. We tried first to do inverse modeling without constrains but this 
approach did not permit to get stable solutions (Figure S3). We then used additional constraints to 
narrow the (T,t) space for exploration (Figures S5, S6; Tables S1, S2, S3). In this initial exploratory 
step, we used 10,000 iterations for the burn-in and post-burn-in phases. 
The introduction of two constraints was then considered. We constrain the samples to be: 
(1) at a temperature higher than 110°C before 200 Ma. AFT ages are bracketed between 107-175 Ma 
with similarly spread length distribution (Figures IV-8, S4). These common characteristics of the data 
preclude the samples to be at temperatures lower than 110°C before 200 Ma (Figure S5). This 
constraint directly results from our raw thermochronological data. 
(2) at or close to the surface during the Early Cretaceous and at present day. Since the base of the 
Early Cretaceous is not well-dated, we chose a “time-temperature constraint-box” quite large, from 
145 to 115 Ma and between 15-45°C. This constraint comes from the observation of the stratigraphic 
unconformity of Lower Cretaceous units on the western Reguibat Shield. The Lower Cretaceous units 
are lying at ~ 70-80 km from the northern samples (Figure 1b) and ~ 100 km from the southern 
samples [Wissmann, 1982]. Since samples come from an old cratonic lithosphere, the high rigidity of 
the latter [Burov and Cloetingh, 2011] allows us considering that it behaved as a block. Then, 
although the samples may have not been at the surface during the Early Cretaceous, they must have 
been close to it, i.e. at temperatures below 50°C. 
These “constrained” modelings give more stable solutions compared to unconstrained modelings 
(Figures S3, S5, S6). Solutions show better predictions for AHe ages (Figures S3, S5, S6, Tables S1, S2, 
S3). In particular, the thermal histories predicted for TAS233 are very stable. 
During an inverse modeling, QTQt software modifies the position of the (T,t) nods of a thermal 
history to check if these changes give better solutions. The modifications of the (T,t) nods can happen 
through a temperature change (T move), a time change (t move) and the suppression or the addition 
of a new (T,t) nod (see detailed explanations in Gallagher [2012]). One single change occurs one 
iteration after the other and follows probabilistic rules. The user of QTQt can tune these probabilities 
to expend or restrain the exploration in either the time dimension or the temperature dimension for 
example. In the initial inverse modeling, we modified the probability of the “T move” to explore the 
temperature dimension (see Tables S1, S2, S3, Figures S3, S5). 
In this first step, all modelings bring out at least one necessary reheating phase that occurs either 
shortly after the surface conditions of the beginning of the Early Cretaceous or later. The following 




Text S2. Second step: forward modeling with representative thermal histories 
Within the previous modeled thermal histories we selected four different thermal paths that 
proposed various scenarios for the reheating phase (Figure S5) and then processed them with QTQt 
in forward modeling, for AOS and SC grouped samples (Figure S7, Tables S4, S5), given the thermal 
history of TAS233 is already well-defined.  
The thermal histories HT1 and HT4 are similar. They show a reheating until 85°C at the Early/Late 
Cretaceous transition followed by a cooling until the end of the Late Cretaceous and a last 
reheating/cooling cycle during the Cenozoic (thermal peak of 80°C). Thermal history HT2 differs from 
HT1 and HT4 through the absence of the last reheating/cooling Cenozoic cycle. The final cooling 
occurs in Neogene from colder temperature than HT1 and HT4 (50°C). At last, thermal history HT3 
shows the first reheating until the Early/Late Cretaceous transition but remains at high temperatures 
afterward (80-90°C) until the Neogene. Results are presented in Figure S7 and Tables S4, S5 (for the 
complete predicted dataset). 
The scenarios HT1 and HT4 show the better fit to the data whichever kinetics is used (Figure S7, 
Tables S4, S5). The main points are that the burial occurring after the Late Jurassic/Early Cretaceous 
cooling must be followed by a second cooling event during the Late Cretaceous in order to be able to 
reproduce the old AHe ages. Thus, this sole cooling event is necessary but insufficient to account for 
the very young AHe ages. The last final inverse modeling step was then done using this additional 
constraint of a cooling during the Late Cretaceous to determine the Cenozoic history (Figures IV-11,-
12,-13, S8, S9, S10, S11, S12). 
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Figure S1. Individual track length plots for each sample (with more than 50 measured lengths). n 
indicate the number of measured tracks.  MTL. Mean Track Length. 
 363 
 
Figure S2. AHe age–eU plot for individual samples. Location of the samples is given in Figure IV-7b 
and Table 6. 
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Figure S3. Unconstrained thermal modelings obtained through initial inverse modeling. On the left, 
modelings have been realized using the Flowers et al. [2009] kinetics, on the right, using the 
Gautheron et al. [2009] one. For each modeling, we present two thermal history results: in red 
curves, the maximum likelihood model; in black curves, the expected, or ‘mean’, model (details in 
Gallagher [2012]). Furthermore, the inverse modeling was carried out with two conditions for the 
exploration of the (T,t) space: dashed and solid lines represent two different probabilities for the 
temperature move (T move of 25 and 15, respectively; see explanation in Text S1 and further details 
in Gallagher [2012]). Time-scales are different for each modeling. Red and black colors represent 
respectively the maximum likelihood model and the expected model [Gallagher, 2012]. 
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Figure S4. Inverse modelings of all AFT individual samples (with more than 50 measured track 
lengths) with the Early Cretaceous constraint only. The modeling has been done with HeFTy 




Figure S5. Inverse modeling with the Early Cretaceous stratigraphical constraint and the fact that 
data must be at temperatures higher than 110°C before 200 Ma (Figure S4). On the left column, 
thermal modelings are presented. The temperature move probability has been set to 25 (Text S1). 
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Black and red lines indicate the expected, or ‘mean’ model and the maximum likelihood model, 
respectively [Gallagher, 2012]. Dashed and continuous lines show the thermal histories obtained 
through the use of the Gautheron et al. [2009] and Flowers et al. [2009] kinetics, respectively. 
Predicted data are extensively given in Tables S1, S2 and S3. On the central and the right columns, 
the evolution of the Log Likelihood (in red) and the number of (T,t) points (in green) for the thermal 
histories are given, in function of the number of iterations of the post-burn-in phase [Gallagher, 
2012]. The central panel and the right panel are showing respectively the results obtained through 
the use of the Flowers et al. [2009] and Gautheron et al. [2009] kinetics 
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Figure S6. Predicted AHe ages against measured AHe ages for the first inverse modeling phase. On 
the left and right columns are presented the results for the unconstrained and constrained models, 
respectively. The black line shows the x = y relationship. Results from different tests (01, 02, 11 and 
12) are given, using the two radiation and damage annealing models of Gautheron et al. [2009] and 
Flowers et al. [2009] (F or G). Corresponding predicted data are extensively presented in Tables S1, 
S2 and S3 and modeled thermal histories are presented in Figures S3 and S5. 
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Figure S7. Forward modeling results. (a) Four different thermal paths are tested, HT1 (black), HT2 
(dark grey), H3 (light grey) and HT4 (white). (b, c) AHe age-eU plots for AOS grouped sample. Blue 
circles show the measured data. Black, dark and light grey and white circles show the predicted data 
for the corresponding tested thermal paths. (d,e) AHe age-eU plots for SC grouped sample. Black, 
dark and light grey and white squares show the predicted data for the corresponding tested thermal 
paths. For each plot, the maximum dispersion of the measured data is underlined with a colored 




Figure S8. Alternative final modeling for SC sample, processed with the Flowerset al. [2009] code for 
the radiation damage and annealing. (a) Thermal history. Black box indicates the stratigraphical 
constraint of the Early Cretaceous. Max. Like: Maximum likelihood model. (b) Predicted AHe ages 
against observed AHe ages. (c) Predicted lengths distribution (grey and red curves), Mean Track 
Length (MTL) and Dpar (Kin) against the observed ones. FTA: Fission Track Age; O: Observed; P: 
Predicted; LL: Log Likelihood. (d) Predicted AHe-eU relationships for the thermal history of the 
expected model (black line in (a)) given the rmr0 and the grain size ranges. 
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Figure S9. Alternative final modeling for AOS sample. Legend is the same than figure S8. 
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Figure S10. Alternative final modeling for TAS233 sample. Legend is the same than figure S8. 
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Figure S11. Plots showing the evolution of the LogLikelihood values and the number of (T,t) points in 
function of the number of iterations during the post-burn-in phase. They present the results for the 
final inverse thermal modelings with the two kinetics models. 
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Figure S12. Closure temperatures for the final thermal histories modeled with the Flowers et al. 
[2009] kinetics. Various points were obtained using the full range of eU within each AHe dataset for 
each sample (0-70 ppm for AOS and SC samples; 0-40 ppm for TAS233 sample) after calculations 





Table S1. Initial inverse modeling predictions for AHe and AFT data for various tests on SC sample. 
Left and central columns summarize the predictions for the unconstrained inverse modelings, using 
the two different radiation and damage annealing models of Gautheron et al. [2009] and Flowers et 
al. [2009] (see Figure S3). Right column gives the predictions for the double-constraint model (Figure 
S5). Names of the different scenarios (F01, F02, G01, G02, F11, G11) correspond to the ones used in 







[Flowers et al.,2009] 
Unconstrained modelings 
[Gautheron et al.,2009] 
Inverse constrained modelings - 
T proposal move 0.25 
  
  

















Predicted AHe ages (Ma) 
AHe 1 52 69 57 31 28 56 51 
AHe 2 85 109 82 33 36 81 67 
AHe 3 92 131 106 45 60 108 102 
AHe 4 24 41 32 22 17 32 24 
AHe 5 74 76 64 35 36 61 63 
AHe 6 90 88 77 32 34 75 59 
AHe 7 43 71 59 33 33 58 59 
AHe 8 81 63 51 23 17 51 29 
AHe 9 77 104 81 41 48 81 86 
AHe 10 62 105 82 38 42 84 77 
AHe 11 70 110 82 38 44 82 79 
AHe 12 101 91 77 32 32 78 57 
AHe 13 35 46 37 25 20 37 32 
AHe 14 75 112 85 44 52 85 92 
AHe 15 80 86 76 35 37 73 66 
        AFT (Ma) 149 138 116 145 130 112 148 
MTL (µm) 11.8 11 11.2 11.3 11.2 11.4 11.6 
Kin (µm) 1.79 2.02 2.04 2.65 2.63 2.05 2.63 
        LogLikelihood 
 




Table S2. Initial inverse modeling predictions for AHe and AFT data for various tests on AOS sample. 
Legend is the same than Table S1. 
  
Unconstrained modelings 
[Flowers et al.,2009] 
Unconstrained modelings 
[Gautheron et al.,2009] 
Inverse constrained modelings - 
T proposal move 0.25 
  
  

















Predicted AHe ages (Ma) 
AHe 1 93 92 77 95 42 78 77 
AHe 2 92 76 56 78 34 67 60 
AHe 3 46 81 59 90 40 70 72 
AHe 4 53 110 82 99 43 89 82 
AHe 5 14 20 15 40 23 19 26 
AHe 6 29 43 33 61 30 41 43 
AHe 7 52 70 53 76 34 64 57 
AHe 8 72 83 60 92 41 73 74 
AHe 9 80 65 48 85 39 59 68 
AHe 10 27 30 22 75 35 30 55 
AHe 11 29 48 37 57 28 46 40 
        AFT (Ma) 123 101 97 123 134 110 114 
MTL (µm) 11.9 11.9 11.7 11.7 11.6 11.3 11.6 
Kin (µm) 1.8 2.6 2.7 2.6 2.6 2.66 2.66 
        LogLikelihood 
 





[Flowers et al.,2009] 
Unconstrained modelings 
[Gautheron et al.,2009] 
Inverse constrained modelings 
- T proposal move 0.25 
  
  

















Predicted AHe ages (Ma) 
AHe 1 89 65 65 107 98 88 84 
AHe 2 109 77 78 130 119 122 116 
AHe 3 79 68 68 113 104 93 89 
AHe 4 97 67 67 110 100 92 90 
        AFT (Ma) 126 109 106 132 128 130 120 
MTL (µm) 12.5 12.1 12.1 12.8 12.7 12.6 12.3 
Kin (µm) 1.76 2.05 2.02 1.82 1.84 1.72 1.86 
        LogLikelihood 
 
-642.3 -649.2 -1216 -1030.7 -500.6 -498.2 
 
Table S3. Initial inverse modeling predictions for AHe and AFT data for various tests on TAS233 






Predicted Data                                                                                     
Gautheron et al. [2009] kinetics 
Predicted Data                                                                                 
Flowers et al. [2009] kinetics 
 
 
  HTG1 HTG2 HTG3 HTG4 HTF1 HTF2 HTF3 HTF4 
AHe 1 52 40 78 12 46 17 63 9 16 
AHe 2 86 46 77 14 54 60 78 11 68 
AHe 3 93 64 85 26 81 105 106 21 129 
AHe 4 24 26 74 9 28 9 49 8 8 
AHe 5 74 46 80 15 55 24 67 8 24 
AHe 6 92 44 79 14 52 34 71 9 35 
AHe 7 43 44 81 15 52 20 66 9 18 
AHe 8 82 27 71 9 31 13 57 8 13 
AHe 9 78 57 83 21 70 52 79 10 57 
AHe 10 63 52 84 17 62 53 80 11 57 
AHe 11 71 52 82 18 65 61 79 12 69 
AHe 12 101 42 78 13 49 40 71 9 41 
AHe 13 35 31 77 10 35 10 54 7 9 
AHe 14 75 60 86 22 75 62 81 12 71 
AHe 15 80 47 79 16 55 35 68 8 36 
AFT 149 93 108 34 102 93 108 34 102 
MTL 11.8 10.1 11.1 10.4 10.1 10.1 11.1 10.4 10.1 
 
Table S4. Forward modelings predictions for AHe and AFT data for the four scenarios for SC sample 






Predicted Data                                                                                     
Gautheron et al. [2009] kinetics 
Predicted Data                                                                                    
Flowers et al. [2009] kinetics 
 
  HTG1 HTG2 HTG3 HTG4 HTF1 HTF2 HTF3 HTF4 
AHe 1 95 68 91 28 86 82 91 17 105 
AHe 2 92 55 79 20 67 70 80 14 87 
AHe 3 47 64 87 26 80 73 83 15 90 
AHe 4 54 73 93 33 92 105 108 21 128 
AHe 5 14 34 72 11 39 15 59 7 15 
AHe 6 29 45 80 15 54 46 77 10 48 
AHe 7 52 53 81 19 65 66 81 13 77 
AHe 8 72 65 89 27 83 75 87 15 92 
AHe 9 81 60 86 23 76 62 81 12 70 
AHe 10 27 54 86 19 66 30 66 8 30 
AHe 11 29 42 74 13 50 49 74 9 53 
AFT 123 93 108 34 102 94 109 35 103 
MTL 11.9 10.1 11.1 10.4 10.1 10.1 11.1 10.3 10.1 















     














stdcz1 0,05353 0,0537 0,39583 0,01717 0,03233 0,10157 0,01155 
stdcz2 0,05291 0,05356 0,38822 0,01667 0,03176 0,10251 0,01163 
stdcz3 0,05256 0,05366 0,38854 0,01711 0,03181 0,10023 0,01138 
glass1 0,90124 0,24033 84,88938 0,51205 2,23712 1,05474 0,00027 
glass2 0,91627 0,2322 95,97615 0,49621 2,24561 1,05556 0,00028 
G001 0,07095 0,16309 1,5484 0,04901 0,12617 0,42172 0,00186 
G002 0,1282 0,4137 7,36443 0,1187 0,14989 0,52475 0,00067 
G003 0,18781 0,29829 7,64874 0,06294 0,12812 0,6099 0,01138 
G004 0,12622 0,39671 6,61187 0,10507 0,12341 0,46807 0,00241 
G005 0,17329 0,50146 10,88657 0,11656 0,29415 1,27117 0,00087 
G006 0,06619 0,13126 1,1624 0,03966 0,28219 0,93818 0,00429 
G007 0,19324 0,52099 13,5006 0,14042 0,12648 0,47135 0,0056 
G008 -0,05733 0,1397 -1,13308 0,04147 0,23154 0,78348 0,00092 
G009 0,04908 0,05449 0,35568 0,01622 0,09573 0,32298 0,00322 
G010 0,14766 0,18168 3,69687 0,07951 0,02692 0,06179 0,02497 
G011 0,12365 0,24024 3,94402 0,06753 0,121 0,43236 0,00575 
G012 0,12595 0,40426 6,56346 0,11332 0,09379 0,33608 0,00098 
G013 0,19726 0,54436 14,18971 0,14659 0,18751 0,69944 0,00088 
G014 0,08526 0,1107 1,29974 0,04929 0,25787 0,5817 0,00043 
G015 0,19325 0,30288 8,17945 0,11533 0,08475 0,22356 0,0133 
G016 0,12906 0,41437 7,08064 0,11276 0,26223 0,96793 0,0023 
G017 0,06549 0,10051 0,82967 0,03031 0,28213 0,93973 0,0007 
G018 0,07447 0,09816 0,98503 0,03317 0,21502 0,6392 0,00179 
G019 0,05988 0,09618 0,76188 0,02839 0,10919 0,37161 0,00392 
G020 0,31411 0,85071 34,24818 0,2316 0,35288 1,302 0,00061 
G021 0,11607 0,10342 1,6531 0,03527 0,12112 0,35673 0,01098 
G022 0,21598 0,54869 15,29118 0,14776 0,11636 0,43402 0,00146 
G023 0,0798 0,05004 0,55206 0,0105 0,20408 0,97716 0,00779 
G024 0,20349 0,60435 16,51788 0,12399 0,06473 0,31691 0,00413 
G025 0,07464 0,177 1,69796 0,05193 0,37026 1,26756 0,00107 
G026 0,1197 0,36642 5,70357 0,10318 0,11695 0,41716 0,00316 
G027 0,17256 0,36991 8,35907 0,10008 0,23538 0,87387 0,00459 
G028 0,1313 0,39691 7,08925 0,11618 0,20712 0,71077 0,00091 
G029 0,06198 0,11397 0,94727 0,0351 0,08679 0,28302 0,00296 
G030 0,06071 0,10799 0,85209 0,03349 0,33549 1,08675 0,00201 
stdcz4 0,05316 0,05367 0,39291 0,01691 0,0315 0,10041 0,01207 
stdcz5 0,05345 0,0536 0,39944 0,01736 0,03205 0,09941 0,01248 
G031 0,11465 0,33229 5,01188 0,0898 0,18142 0,67435 0,00133 
 381 
 
G033 0,17284 0,37844 8,43913 0,09641 0,23674 0,93342 0,00571 
G032 0,1316 0,28627 5,01574 0,04186 0,17521 1,20353 0,00277 
G034 0,0744 0,17062 1,61986 0,05129 0,24509 0,81891 0,00144 
G035 0,07603 0,12504 1,23494 0,04084 0,28608 0,87978 0,00229 
G036 0,20354 0,54173 14,76204 0,15194 0,01519 0,0544 0,00461 
G037 0,22725 0,61685 18,47807 0,16979 0,10186 0,37171 0,00403 
G038 0,08676 0,25352 2,94086 0,07451 0,27169 0,92852 0,00434 
G039 0,16404 0,43291 9,48379 0,10822 0,25082 1,00787 0,00097 
G040 0,10959 0,30788 4,74644 0,09129 0,21617 0,73229 0,00069 
G041 0,05789 0,08253 0,6434 0,03138 0,0576 0,15218 0,00903 
G042 0,09215 0,24591 2,95444 0,07501 0,16959 0,55848 0,00041 
G043 0,12549 0,43579 7,33985 0,09249 0,07661 0,36255 0,00151 
G044 0,13101 0,26989 4,75562 0,08663 0,15796 0,4943 0,00476 
G045 0,05434 0,06282 0,46522 0,01991 0,14907 0,47249 0,0082 
G046 0,07707 0,16287 1,67183 0,05315 0,45137 1,38919 0,0035 
G047 0,09165 0,04462 0,47799 0,01357 0,4798 1,58527 0,0004 
G048 0,07731 0,1042 0,99247 0,03597 0,27518 0,80064 0,00088 
G049 0,07159 0,14023 1,28609 0,04266 0,39843 1,31569 0,00148 
G050 0,06436 0,09332 0,77759 0,03137 0,32072 0,9584 0,00046 
G051 0,0552 0,06049 0,43883 0,01765 0,32077 1,10425 0,00458 
G052 0,12304 0,36257 5,78055 0,10131 0,26452 0,95086 0,00143 
G053 0,12588 0,3717 7,10384 0,09939 0,19873 0,74653 0,00164 
G054 0,12783 0,23493 4,16943 0,03699 0,16852 1,07497 0,00823 
G055 0,06469 0,10677 0,88251 0,03134 0,1651 0,56504 0,0008 
G056 0,06145 0,09637 0,79901 0,03122 0,01269 0,03934 0,00186 
G057 0,22467 0,53879 16,43001 0,14699 0,01397 0,05142 0,00433 
G058 0,06111 0,10673 0,91192 0,03119 0,46755 1,60704 0,00898 
G059 0,05671 0,10006 0,70159 0,03021 0,1432 0,47635 0,00104 
G060 0,51757 1,81595 0,4949 -0,7075 -0,26974 0,69545 0 
stdcz6 0,05441 0,05451 0,40722 0,01762 0,03263 0,10141 0,01207 
stdcz7 0,05365 0,05355 0,39662 0,01715 0,03276 0,10275 0,01227 
G061 0,06136 0,10453 0,85533 0,03221 0,21531 0,70182 0,00163 
G062 0,20136 0,59207 15,32547 0,15678 0,37269 1,41378 0,00146 
G063 0,06033 0,10364 0,81047 0,03115 0,23472 0,78439 0,00202 
G064 0,19993 0,57249 15,17978 0,15447 0,11139 0,41469 0,00357 
G065 0,05843 0,09924 0,76659 0,03018 0,21025 0,69453 0,00069 
G066 -0,77416 -4,16886 2,74488 -1,4266 1,71123 5,02315 0 
G067 0,17005 0,36537 8,61344 0,09727 0,27016 1,01937 0,00789 
G068 0,06051 0,09107 0,70788 0,02766 0,30611 1,01226 0,00187 
G069 0,09841 0,10052 1,37592 0,02517 0,06416 0,25739 0,03007 
G070 0,13131 0,37051 6,17828 0,1012 0,2239 0,82348 0,00115 
G071 0,06222 0,08758 0,75399 0,02731 0,21806 0,70247 0,01137 
G072 0,08093 0,20181 2,13892 0,06077 0,16185 0,53993 0,00211 
G073 0,12512 0,39823 6,48527 0,11275 0,18165 0,64447 0,00149 
G074 0,16707 0,46148 10,0885 0,12995 0,14075 0,50206 0,00113 
G075 0,1252 0,35427 5,53193 0,09892 0,14807 0,53266 0,00042 
 382 
 
G076 0,15746 0,37662 7,87366 0,10823 0,10426 0,36443 0,0048 
G077 0,12929 0,38521 6,44444 0,10967 0,1676 0,59139 0,00255 
G078 0,12734 0,41626 7,03576 0,11962 0,12054 0,42136 0,00053 
G079 0,12817 0,02769 0,49246 0,02819 0,37671 0,37169 0,0304 
G080 0,11352 0,08013 1,24554 0,02997 0,28304 0,76015 0,01142 
G081 0,18245 0,50921 12,394 0,13712 0,18327 0,6837 0,00104 
G082 0,11716 0,09636 1,53697 0,03695 0,12715 0,33312 0,01154 
G083 0,12533 0,39435 6,42086 0,11038 0,12983 0,46596 0,00297 
G084 0,06047 0,09231 0,72251 0,02758 0,21101 0,70957 0,00067 
G085 0,16089 0,43553 9,12908 0,12364 0,25633 0,90708 0,00144 
G086 0,21852 0,0964 2,9396 0,02548 0,23604 0,89721 0,02419 
G087 0,16303 0,48301 10,4313 0,13063 0,27231 1,01151 0,00104 
G088 0,15728 0,04194 0,93143 2,15155 1,44769 0,02835 0,02482 
G089 -5,56306 -0,08445 -4,29828 -0,22485 -0,42409 -0,16001 0 
G090 0,12679 0,41684 7,09946 0,12044 0,18475 0,64236 0,0009 
stdcz8 0,05366 0,05356 0,39574 0,01732 0,03383 0,1051 0,01263 
stdcz9 0,05276 0,05356 0,39128 0,01682 0,03039 0,09719 0,01127 
G091 0,06258 0,09807 0,79815 0,03192 0,12512 0,38619 0,00294 
G092 0,15953 0,35942 7,87949 0,10137 0,16042 0,57143 0,00732 
G093 0,1305 0,26019 4,47927 0,08525 0,17627 0,54044 0,00324 
G094 0,12473 0,3074 4,91412 0,09469 0,16378 0,53412 0,00244 
G095 0,19121 0,56298 14,22814 0,15362 0,07956 0,29292 0,0044 
G096 0,16089 0,47303 9,86366 0,12926 0,53461 1,96546 0,00143 
G097 0,13012 0,38417 6,84382 0,10625 0,39288 1,42714 0,00079 
G098 0,06376 0,10076 0,8085 0,02955 0,2001 0,68556 0,00106 
G099 0,0645 0,11392 0,93463 0,03279 0,17982 0,62755 0,00081 
G100 0,22151 0,05337 1,61643 0,04515 0,53433 0,63456 0,01543 
G101 0,11087 0,07251 1,10508 0,04274 0,07069 0,12049 0,01677 
G102 0,14319 0,12679 2,51046 0,02093 0,16512 1,00475 0,00994 
G103 0,20196 0,58681 15,28727 0,1535 0,23768 0,91287 0,00333 
G104 0,09868 0,09272 1,293 0,03312 0,24724 0,69544 0,0014 
G105 0,07239 0,17646 1,68863 0,05214 0,12605 0,42861 0,00401 
G106 0,07795 0,17612 1,72169 0,05215 0,27111 0,91981 0,00081 
G107 0,13271 0,22037 4,08358 0,07541 0,13615 0,39973 0,01677 
G108 0,21726 0,54196 15,70103 0,08837 0,01355 0,0835 0,00289 
G109 0,06328 0,10363 0,84081 0,02994 0,29332 1,01981 0,00027 
G110 0,1629 0,48509 10,32288 0,12077 0,15485 0,62488 0,00145 
G111 0,12678 0,40526 6,85954 0,1079 0,14721 0,55549 0,00238 
G112 0,17326 0,30112 6,91591 0,08162 0,31473 1,16664 0,00508 
G113 0,2131 0,59602 16,26385 0,15213 0,83219 3,27575 0,00045 
G114 0,13915 0,17915 3,42764 0,04976 0,20095 0,72691 0,04929 
G115 0,18104 0,44918 10,11317 0,12953 0,432 1,50515 0,00166 
G116 0,1246 0,34713 5,68282 0,08954 0,10576 0,41196 0,0015 
G117 0,13585 0,0809 1,50344 0,02311 0,40848 1,43672 0,01603 
G118 0,17123 0,40878 9,06292 0,08122 0,10625 0,53732 0,00168 
G119 0,16108 0,4351 9,32496 0,13231 0,34686 1,14607 0,00344 
 383 
 
G120 0,11335 0,30598 4,39369 0,09112 0,32151 1,08479 0,00121 
stdcz10 0,05328 0,05363 0,39493 0,01711 0,0313 0,09858 0,0114 
stdcz11 0,05237 0,05364 0,38849 0,01654 0,03203 0,10438 0,01244 
stdcz12 0,05342 0,05369 0,3907 0,01738 0,03213 0,09973 0,01096 
 
 
 Isotopic ratios: 1σ error 














stdcz1 0,00068 0,00064 0,00557 0,00024 0,00046 0,00123 0,00001 
stdcz2 0,00068 0,00063 0,00556 0,00024 0,00046 0,00124 0,00001 
stdcz3 0,00068 0,00064 0,00558 0,00025 0,00046 0,00121 0,00001 
glass1 0,01052 0,00298 3,97942 0,00586 0,02656 0,01311 0 
glass2 0,01076 0,00289 5,08732 0,00569 0,02677 0,01313 0 
G001 0,0014 0,00205 0,04164 0,0008 0,00209 0,00536 0,00001 
G002 0,00173 0,00506 0,18722 0,0016 0,00202 0,00665 0 
G003 0,00214 0,00356 0,12414 0,00076 0,00157 0,00744 0,00003 
G004 0,00151 0,00475 0,12214 0,00131 0,00155 0,00579 0,00001 
G005 0,0024 0,00632 0,33147 0,00152 0,0039 0,01626 0 
G006 0,00103 0,00159 0,02265 0,00048 0,00355 0,01143 0,00001 
G007 0,00211 0,00617 0,20269 0,00162 0,00147 0,00575 0,00001 
G008 0,00228 0,0018 0,05155 0,00064 0,00373 0,00987 0 
G009 0,0014 0,00069 0,01096 0,00031 0,00185 0,00399 0,00001 
G010 0,00163 0,00215 0,0493 0,00107 0,00036 0,00077 0,00005 
G011 0,00165 0,00292 0,08006 0,00093 0,00169 0,0054 0,00002 
G012 0,00187 0,00506 0,18847 0,00189 0,00153 0,00451 0 
G013 0,00231 0,00656 0,3091 0,00179 0,00231 0,00871 0 
G014 0,00503 0,00188 0,09694 0,00134 0,00738 0,00856 0 
G015 0,00211 0,00358 0,11444 0,00136 0,00101 0,00273 0,00003 
G016 0,00151 0,00494 0,12349 0,0013 0,00309 0,01183 0 
G017 0,00433 0,00174 0,06464 0,0008 0,00803 0,01326 0 
G018 0,00224 0,00134 0,03691 0,00061 0,00414 0,00821 0,00001 
G019 0,00124 0,0012 0,01895 0,00047 0,00185 0,00464 0,00001 
G020 0,00394 0,01088 1,28296 0,00298 0,00456 0,01721 0 
G021 0,00146 0,00124 0,02563 0,00045 0,00158 0,00435 0,00002 
G022 0,00295 0,007 0,50539 0,00244 0,00186 0,00601 0,00001 
G023 0,00161 0,00063 0,01277 0,00016 0,00319 0,01194 0,00002 
G024 0,00228 0,0072 0,29373 0,00159 0,00083 0,00396 0,00001 
G025 0,00165 0,00226 0,05177 0,0007 0,00523 0,01587 0 
G026 0,00135 0,00434 0,08453 0,00121 0,00139 0,0051 0 
G027 0,00198 0,00441 0,14029 0,00117 0,0028 0,0107 0,00001 
G028 0,00168 0,0048 0,15772 0,00144 0,00261 0,00885 0 
G029 0,00112 0,00139 0,02073 0,00056 0,00139 0,00353 0,00001 
G030 0,00148 0,00137 0,02507 0,00046 0,00483 0,01346 0,00001 
stdcz4 0,00069 0,00064 0,0057 0,00025 0,00047 0,00122 0,00002 
stdcz5 0,00068 0,00063 0,00567 0,00025 0,00046 0,00121 0,00002 
 384 
 
G031 0,00192 0,00424 0,15606 0,00136 0,00279 0,00883 0,00001 
G033 0,00201 0,00452 0,1464 0,00114 0,00285 0,01146 0,00002 
G032 0,00172 0,00347 0,10206 0,00054 0,0023 0,01485 0,00001 
G034 0,00117 0,00206 0,03288 0,00064 0,00314 0,01006 0 
G035 0,00172 0,00161 0,0365 0,0006 0,00441 0,01106 0,00001 
G036 0,00225 0,00641 0,22474 0,00235 0,00023 0,00072 0,00001 
G037 0,00256 0,00736 0,33074 0,00211 0,00127 0,00465 0,00001 
G038 0,00104 0,00301 0,04492 0,00086 0,00321 0,01132 0,00001 
G039 0,00239 0,00547 0,30069 0,00148 0,00351 0,01302 0 
G040 0,00209 0,00401 0,1733 0,00143 0,00344 0,0097 0 
G041 0,00092 0,001 0,01193 0,00051 0,00094 0,0019 0,00002 
G042 0,00216 0,00318 0,1115 0,00128 0,00294 0,00737 0 
G043 0,00161 0,00528 0,16131 0,00134 0,0011 0,00463 0 
G044 0,00161 0,00323 0,08288 0,00108 0,002 0,00611 0,00001 
G045 0,00089 0,00076 0,00855 0,00026 0,00202 0,00577 0,00002 
G046 0,00107 0,00195 0,02964 0,00063 0,0055 0,01698 0,00001 
G047 0,01061 0,00092 0,05796 0,00039 0,0159 0,02133 0 
G048 0,00244 0,0014 0,03795 0,00061 0,00491 0,01024 0 
G049 0,00152 0,00176 0,03524 0,00056 0,00554 0,01636 0 
G050 0,0048 0,00156 0,06547 0,00076 0,00846 0,01323 0 
G051 0,00112 0,00074 0,00996 0,00023 0,00434 0,01351 0,00001 
G052 0,00171 0,00444 0,13743 0,0013 0,00346 0,01195 0 
G053 0,00149 0,00442 0,13161 0,00119 0,00243 0,00918 0 
G054 0,00158 0,00281 0,07146 0,00046 0,00215 0,0132 0,00002 
G055 0,00216 0,00139 0,03416 0,00058 0,00314 0,0072 0 
G056 0,002 0,00131 0,03133 0,00245 0,00098 0,00074 0,00001 
G057 0,00258 0,00642 0,28963 0,00277 0,00025 0,00073 0,00001 
G058 0,0008 0,00127 0,01386 0,00036 0,00563 0,01958 0,00001 
G059 0,00194 0,0013 0,02724 0,00058 0,00282 0,0061 0 
G060 2,07178 2,93072 1,96508 3,97316 1,40646 1,83396 0 
stdcz6 0,00075 0,00065 0,00622 0,00027 0,00051 0,00125 0,00002 
stdcz7 0,00071 0,00063 0,00588 0,00025 0,00049 0,00126 0,00002 
G061 0,0016 0,00133 0,02668 0,0005 0,0035 0,00882 0 
G062 0,00236 0,00708 0,29173 0,00187 0,00455 0,01749 0 
G063 0,00128 0,00128 0,02017 0,00043 0,00337 0,00972 0 
G064 0,00228 0,00679 0,24412 0,00189 0,00138 0,00514 0,00001 
G065 0,00267 0,00137 0,03988 0,0006 0,0044 0,00902 0 
G066 2,15355 12,72599 10,68209 1,50135 2,17203 14,9138 0 
G067 0,00195 0,00432 0,12589 0,00115 0,00328 0,01249 0,00001 
G068 0,00125 0,00112 0,0169 0,00037 0,00423 0,01249 0 
G069 0,00116 0,00119 0,01864 0,00032 0,00083 0,00315 0,00006 
G070 0,00242 0,00489 0,23306 0,00164 0,00368 0,01116 0,00001 
G071 0,00079 0,00104 0,01092 0,00033 0,00271 0,00859 0,00002 
G072 0,00107 0,00241 0,03599 0,00077 0,0021 0,00666 0 
G073 0,00167 0,00483 0,14226 0,0015 0,00245 0,00814 0 
G074 0,00237 0,00578 0,29315 0,002 0,00215 0,00668 0 
 385 
 
G075 0,00198 0,0044 0,15788 0,00151 0,00228 0,00693 0 
G076 0,0019 0,00449 0,13486 0,00141 0,00138 0,00456 0,00001 
G077 0,00154 0,00457 0,10267 0,00135 0,00211 0,00731 0 
G078 0,00219 0,00536 0,25716 0,00215 0,00213 0,00587 0 
G079 0,00209 0,00034 0,009 0,00038 0,00539 0,00459 0,0001 
G080 0,00168 0,00098 0,02271 0,0004 0,00391 0,00939 0,00003 
G081 0,00222 0,00611 0,24694 0,00175 0,00239 0,00856 0 
G082 0,00154 0,00115 0,02442 0,0005 0,00176 0,00412 0,00003 
G083 0,0015 0,00468 0,10127 0,00138 0,00166 0,00577 0,00001 
G084 0,00232 0,0012 0,031 0,00049 0,0039 0,00901 0 
G085 0,00216 0,00533 0,21979 0,00165 0,00349 0,01153 0 
G086 0,00266 0,00115 0,0432 0,00032 0,00307 0,01102 0,00006 
G087 0,00208 0,00583 0,22765 0,00167 0,00358 0,01269 0 
G088 0,00208 0,0005 0,01418 0,02785 0,01848 0,00037 0,00006 
G089 8,04601 0,11409 4,54493 0,99981 1,94926 0,10988 0 
G090 0,00199 0,00525 0,22026 0,00183 0,00282 0,00849 0 
stdcz8 0,00074 0,00064 0,00606 0,00027 0,00053 0,0013 0,00002 
stdcz9 0,00074 0,00064 0,00605 0,00027 0,00049 0,0012 0,00002 
G091 0,00127 0,00122 0,01938 0,00052 0,00211 0,00488 0,00001 
G092 0,00192 0,00426 0,1239 0,00128 0,00208 0,00708 0,00002 
G093 0,00168 0,00312 0,07889 0,00112 0,00238 0,00674 0,00001 
G094 0,00189 0,00381 0,12312 0,00142 0,0025 0,00693 0,00001 
G095 0,00243 0,00683 0,31802 0,00231 0,00118 0,00385 0,00002 
G096 0,00199 0,00565 0,18169 0,00162 0,0069 0,02438 0 
G097 0,00182 0,00467 0,16261 0,00138 0,00529 0,01793 0 
G098 0,00187 0,0013 0,02762 0,0005 0,00355 0,00872 0 
G099 0,00219 0,0015 0,03722 0,00062 0,0035 0,00811 0 
G100 0,00268 0,00063 0,02213 0,00056 0,0069 0,00781 0,00002 
G101 0,00156 0,00087 0,01835 0,00067 0,00113 0,00152 0,00004 
G102 0,00186 0,00152 0,04053 0,00028 0,00229 0,01242 0,00002 
G103 0,00244 0,00698 0,25817 0,00196 0,00312 0,01135 0,00001 
G104 0,0034 0,00139 0,05892 0,00074 0,00583 0,00941 0,00001 
G105 0,00111 0,00213 0,03327 0,00076 0,00187 0,00539 0,00001 
G106 0,00161 0,00219 0,0473 0,00076 0,00412 0,01165 0 
G107 0,00171 0,00263 0,06848 0,00102 0,00189 0,00499 0,00005 
G108 0,00279 0,00657 0,34708 0,00212 0,00031 0,00123 0,00001 
G109 0,00581 0,00172 0,08583 0,00079 0,0083 0,01426 0 
G110 0,0021 0,00583 0,20848 0,00165 0,00216 0,0079 0 
G111 0,00162 0,00484 0,1232 0,00145 0,00203 0,00696 0 
G112 0,00221 0,0036 0,11998 0,00107 0,00426 0,01452 0,00001 
G113 0,00301 0,00748 0,52898 0,00202 0,01153 0,04206 0 
G114 0,00169 0,00211 0,04773 0,00064 0,00267 0,00897 0,00011 
G115 0,00233 0,0054 0,1977 0,0017 0,00587 0,01885 0 
G116 0,00175 0,00421 0,12307 0,00135 0,00162 0,00529 0 
G117 0,00179 0,00097 0,02315 0,0003 0,00558 0,01777 0,00003 
G118 0,00292 0,00538 0,33607 0,00163 0,00212 0,00758 0,00001 
 386 
 
G119 0,00204 0,00519 0,16157 0,00174 0,0047 0,01429 0,00001 
G120 0,00178 0,00379 0,11045 0,0013 0,00473 0,01384 0 
stdcz10 0,0008 0,00064 0,0066 0,0003 0,00055 0,00123 0,00002 
stdcz11 0,00076 0,00064 0,00624 0,00027 0,00053 0,0013 0,00002 



















stdcz1 0,05315 0,05359 0,39253 0,01719 0,03222 0,10095 0,0119 
stdcz2 0,05333 0,05368 0,39404 0,01685 0,03268 0,10465 0,01221 
stdcz3 0,0532 0,05379 0,39436 0,01742 0,03132 0,0972 0,01122 
glass1 0,90959 0,25658 90,34965 0,53225 2,14323 1,03849 0,00024 
glass2 0,90906 0,25512 96,46874 0,52245 2,14644 1,05352 0,00024 
G001 0,12 0,38954 6,31976 0,10171 0,97077 3,73704 0,00108 
G002 0,12221 0,28586 4,70108 0,08382 0,31175 1,06857 0,00036 
G003 0,06201 0,09557 0,79668 0,02855 0,14944 0,50285 0,00037 
G004 0,06088 0,09383 0,77455 0,02832 0,19688 0,6556 0,00338 
G005 0,14 0,29163 5,29264 0,08654 0,19678 0,66653 0,00099 
G006 0,06158 0,10861 0,85634 0,03172 0,08581 0,29535 0,00112 
G007 0,13883 0,43454 8,04411 0,11572 0,1137 0,42911 0,00131 
G008 0,06062 0,10451 0,82396 0,03024 0,35367 1,22842 0,00071 
G009 0,07935 0,23699 2,46375 0,06284 0,10934 0,41447 0,00172 
G010 0,07447 0,07102 0,73545 0,02352 0,1958 0,59428 0,00964 
G011 0,11729 0,30401 4,89485 0,08476 0,04022 0,14499 0,00393 
G012 0,13242 0,41778 7,08645 0,10472 0,25683 1,02989 0,00121 
G013 0,0722 0,10996 1,03041 0,08652 0,03247 0,04147 0,00022 
G014 0,08841 0,24566 2,84265 0,07056 0,20413 0,71431 0,00035 
G015 0,13625 0,44288 7,94174 0,11747 0,111 0,42058 0,00103 
G016 0,12598 0,44235 7,09357 0,12325 0,06836 0,2466 0,00043 
G017 0,16874 0,52407 11,83656 0,14978 0,10843 0,38128 0,00132 
G018 0,06257 0,09771 0,84401 0,03043 0,129 0,41629 0,00267 
G019 0,06106 0,11397 0,91381 0,03199 0,28633 1,0252 0,00118 
G020 0,13746 0,43258 7,97946 0,12029 0,27796 1,0046 0,00229 
G021 0,06055 0,11799 0,93371 0,03364 0,2303 0,81176 0,00181 
G022 0,06149 0,10371 0,86675 0,03198 0,20461 0,66697 0,00356 
G023 0,13571 0,46325 8,30377 0,12672 0,12544 0,46087 0,00201 
G024 0,06341 0,10809 0,87905 0,03239 0,26376 0,88452 0,00059 
G025 0,06258 0,10365 0,85079 0,03747 0,22723 0,63173 0,00121 
G026 0,05984 0,09733 0,74666 0,03032 0,31074 1,00247 0,00053 
G027 0,19418 0,13971 3,84945 0,07373 0,59532 1,13372 0,00068 
G028 0,06475 0,13018 1,05693 0,0444 0,18041 0,53157 0,00101 
G029 0,11394 0,35494 5,39069 0,09355 0,26471 1,00931 0,00031 
G030 0,06289 0,11133 0,89207 0,03154 0,19689 0,69833 0,00054 
 387 
 
stdcz4 0,05282 0,05461 0,39211 0,01692 0,0315 0,10215 0,01167 
stdcz5 0,05344 0,05361 0,39555 0,01684 0,03192 0,10213 0,01204 
G031 0,06463 0,10894 0,93827 0,03285 0,25999 0,86654 0,00244 
G032 0,06291 0,11676 1,00037 0,03521 0,27077 0,90238 0,00252 
G033 0,0622 0,08629 0,69701 0,02641 0,1666 0,54712 0,00153 
G034 0,06267 0,1068 0,88288 0,0308 0,49413 1,72169 0,00173 
G035 0,17115 0,02591 0,61371 0,01407 0,32585 0,60308 0,04896 
G036 0,06331 0,09767 0,82144 0,02915 0,3149 1,06031 0,00095 
G037 0,06528 0,12528 1,07216 0,03567 0,42203 1,48945 0,00082 
G038 0,12932 0,26252 4,51959 0,04854 0,07336 0,39868 0,00228 
G039 0,08293 0,20633 2,24563 0,06033 0,28341 0,97412 0,00081 
G040 0,0647 0,10661 0,8949 0,03148 0,32185 1,09551 0,00045 
G041 0,06367 0,09617 0,8195 0,02897 0,20278 0,67651 0,00121 
G042 0,06337 0,09702 0,80197 0,0314 0,1782 0,55337 0,0017 
G043 0,12307 0,098 1,66805 0,05856 0,12226 0,20562 0,0286 
G044 0,12315 0,37302 5,92743 0,09867 0,31402 1,19307 0,0009 
G045 0,27028 0,66188 24,57944 0,16604 0,13805 0,55305 0,00273 
G046 0,06194 0,09841 0,77236 0,02457 0,42922 1,7273 0,00038 
G047 0,12308 0,3773 6,16718 0,09417 0,14266 0,57436 0,00053 
G048 0,06363 0,0972 0,80039 0,02853 0,27693 0,94802 0,00123 
G049 0,06005 0,08081 0,67543 0,02189 0,05302 0,19665 0,00449 
G050 0,12669 0,34935 5,94643 0,0908 0,12746 0,4928 0,00239 
G051 0,0794 0,19697 2,13907 0,05544 0,17053 0,60883 0,00458 
G052 0,05957 0,08717 0,68552 0,02614 0,25655 0,85971 0,00212 
G053 0,12307 0,37992 6,10299 0,10134 0,4751 1,78993 0,0007 
G054 0,05643 0,0713 0,53158 0,02034 0,28266 0,99593 0,00159 
G055 0,08521 0,16309 1,90307 0,04491 0,40412 1,4747 0,00756 
G056 0,06154 0,10437 0,86553 0,03041 0,36005 1,24167 0,0023 
G057 0,06653 0,09653 0,80664 0,03044 0,22688 0,7229 0,00057 
G058 0,06673 0,08812 0,77077 0,02576 0,59655 2,05065 0,00148 
G059 0,13173 0,38851 6,79345 0,09968 0,1137 0,44529 0,00081 
G060 0,06431 0,08844 0,73365 0,02405 0,16838 0,6223 0,00086 
stdcz6 0,05315 0,05367 0,3945 0,01674 0,03143 0,10128 0,01189 
stdcz7 0,05342 0,05366 0,39471 0,01715 0,03263 0,10261 0,01224 
G061 0,11057 0,24665 3,67169 0,06371 0,22175 0,86265 0,00363 
G062 0,0873 0,1549 1,78689 0,02744 0,2153 1,22122 0,00072 
G063 0,13237 0,42662 7,35722 0,11579 0,19634 0,72692 0,00064 
G064 0,06167 0,10301 0,82077 0,03201 0,10928 0,35339 0,00197 
G065 0,06016 0,09014 0,75164 0,0311 0,3105 0,9045 0,00282 
G066 0,06116 0,10406 0,82426 0,03151 0,26462 0,87822 0,00078 
G067 0,13185 0,41276 7,03644 0,11107 0,09329 0,34839 0,00163 
G068 0,05883 0,09775 0,7885 0,02918 0,06785 0,22839 0,00475 
G069 0,21692 0,47843 14,43103 0,11757 0,08124 0,33221 0,01206 
G070 0,06228 0,11448 0,92585 0,03145 0,27321 0,99922 0,00198 
G071 0,12384 0,37342 6,15892 0,10154 0,16476 0,60885 0,00267 
G072 0,1073 0,31979 4,62508 0,08595 0,41718 1,55973 0,00084 
 388 
 
G073 0,13215 0,42322 7,07218 0,10908 0,14715 0,57372 0,00074 
G074 0,0892 0,24436 2,98242 0,06824 0,17649 0,63512 0,00874 
G075 0,05815 0,0966 0,71066 0,03031 0,21855 0,69999 0,00085 
G076 0,13152 0,39903 6,94416 0,09341 0,23276 0,99907 0,0009 
G077 0,08774 0,27164 3,09349 0,07645 0,20875 0,74529 0,00197 
G078 0,06051 0,0937 0,7967 0,03229 0,00995 0,02902 0,0098 
G079 0,0645 0,10829 0,93449 0,03248 0,24826 0,83183 0,00187 
G080 0,13868 0,34878 6,36358 0,06976 0,23829 1,19717 0,00073 
G081 0,12245 0,38777 6,28217 0,10629 0,52512 1,92506 0,00055 
G082 0,21755 0,06354 1,89338 0,01649 0,25029 0,96906 0,03682 
G083 0,06302 0,11167 0,90846 0,03341 0,16784 0,56371 0,00089 
G084 0,07206 0,18092 1,72939 0,05349 0,1452 0,49348 0,00259 
G085 0,07224 0,17267 1,65088 0,05086 0,21032 0,71751 0,00104 
G086 0,13833 0,08739 1,64016 0,05133 0,23467 0,40152 0,00625 
G087 0,13222 0,43509 7,51892 0,11312 0,09187 0,35506 0,00115 
G088 0,06002 0,09972 0,80623 0,03017 0,23145 0,76879 0,00261 
G089 0,08896 0,17723 2,05729 0,05082 0,25326 0,88742 0,00171 
G090 0,13258 0,30136 5,46276 0,17917 0,09808 0,16577 0,03618 
stdcz8 0,05279 0,0538 0,39122 0,01683 0,0323 0,10376 0,0124 
stdcz9 0,05286 0,05367 0,39454 0,01694 0,03228 0,10273 0,01215 
G091 0,06223 0,10847 0,93023 0,03166 0,23378 0,80481 0,00416 
G092 0,06033 0,09881 0,79933 0,02936 0,37159 1,25646 0,00145 
G093 0,14901 0,51687 9,77158 0,17757 0,07608 0,22253 0,00148 
G094 -0,46362 1,28514 4,23954 6,81258 -0,67621 -0,12818 0 
G095 0,06155 0,10037 0,79665 0,03014 0,24366 0,81524 0,00101 
stdcz10 0,05366 0,05355 0,39887 0,01709 0,03201 0,1008 0,01178 
stdcz11 0,05348 0,05375 0,39158 0,01718 0,03172 0,09975 0,01138 
stdcz12 0,05306 0,05372 0,39109 0,01766 0,03196 0,0977 0,01118 
        
 
Isotopic ratios: 1σ error 














stdcz1 0,0006 0,00068 0,00528 0,00021 0,00038 0,00125 0,00001 
stdcz2 0,0006 0,00068 0,0053 0,0002 0,00039 0,0013 0,00001 
stdcz3 0,0006 0,00068 0,00526 0,00021 0,00037 0,0012 0,00001 
glass1 0,00979 0,0033 2,39706 0,0057 0,02265 0,01297 0 
glass2 0,00979 0,00328 2,62023 0,0056 0,02269 0,01316 0 
G001 0,00148 0,00503 0,12855 0,0011 0,01039 0,04664 0 
G002 0,00224 0,00397 0,15969 0,00117 0,00442 0,01408 0 
G003 0,00269 0,00145 0,0404 0,00068 0,00366 0,0068 0 
G004 0,0009 0,00121 0,0139 0,00034 0,00233 0,00814 0,00001 
G005 0,00186 0,00382 0,11666 0,00109 0,00245 0,0085 0 
G006 0,00096 0,0014 0,01617 0,00044 0,00117 0,0037 0 
G007 0,0016 0,00557 0,14767 0,00139 0,00133 0,00543 0 
G008 0,00121 0,00137 0,01955 0,00036 0,00429 0,01529 0 
G009 0,00121 0,0031 0,05539 0,00089 0,00153 0,00532 0 
 389 
 
G010 0,00087 0,0009 0,01032 0,00026 0,00212 0,00733 0,00001 
G011 0,0013 0,00387 0,0735 0,00107 0,00049 0,00183 0,00001 
G012 0,00158 0,00539 0,13787 0,0012 0,00288 0,01292 0 
G013 0,00237 0,00152 0,03987 0,00401 0,00146 0,00071 0 
G014 0,00134 0,0032 0,06346 0,00088 0,0025 0,00901 0 
G015 0,00157 0,00568 0,14461 0,00142 0,00129 0,00531 0 
G016 0,0018 0,00588 0,19662 0,00214 0,00113 0,00344 0 
G017 0,00183 0,00667 0,1892 0,00171 0,00119 0,00477 0 
G018 0,00094 0,00126 0,01557 0,00039 0,00164 0,00518 0 
G019 0,00112 0,0015 0,02067 0,00039 0,00355 0,01277 0 
G020 0,00154 0,00552 0,13334 0,00133 0,00299 0,01248 0 
G021 0,00091 0,00152 0,01737 0,0004 0,0027 0,01006 0 
G022 0,00091 0,00134 0,01579 0,00038 0,00243 0,00827 0,00001 
G023 0,00146 0,00588 0,1229 0,00141 0,00135 0,00571 0 
G024 0,00159 0,00146 0,02649 0,00046 0,00379 0,01115 0 
G025 0,00095 0,00133 0,01552 0,00044 0,00264 0,00782 0 
G026 0,00207 0,00139 0,03019 0,00048 0,00513 0,01283 0 
G027 0,00911 0,00305 0,32704 0,00183 0,01692 0,0186 0,00001 
G028 0,00145 0,00176 0,03006 0,00068 0,00278 0,00681 0 
G029 0,0024 0,00511 0,23034 0,00147 0,0042 0,01385 0 
G030 0,00199 0,00158 0,03419 0,00056 0,00359 0,00905 0 
stdcz4 0,00062 0,00069 0,00545 0,00022 0,0004 0,00126 0,00001 
stdcz5 0,00063 0,00068 0,00551 0,00022 0,0004 0,00126 0,00001 
G031 0,001 0,00141 0,01794 0,00039 0,00309 0,01072 0 
G032 0,0008 0,00149 0,01554 0,00039 0,00297 0,0111 0 
G033 0,00116 0,00113 0,01537 0,00036 0,00227 0,00681 0 
G034 0,00124 0,00142 0,02161 0,00037 0,00608 0,02139 0 
G035 0,00185 0,00033 0,0079 0,00015 0,00346 0,00739 0,00006 
G036 0,00176 0,00137 0,02777 0,00043 0,00486 0,01343 0 
G037 0,00119 0,00164 0,02436 0,00042 0,00504 0,01846 0 
G038 0,0015 0,00336 0,07427 0,00062 0,00091 0,00497 0 
G039 0,00106 0,00265 0,03844 0,00069 0,00316 0,01203 0 
G040 0,00173 0,00145 0,02861 0,00043 0,00457 0,01376 0 
G041 0,00138 0,00129 0,02169 0,00042 0,00297 0,00849 0 
G042 0,00114 0,00127 0,01747 0,00042 0,0024 0,00689 0 
G043 0,00134 0,00124 0,02202 0,00066 0,00133 0,00252 0,00004 
G044 0,00147 0,0048 0,10898 0,00113 0,00349 0,0148 0 
G045 0,00286 0,0084 0,3559 0,00184 0,00148 0,00681 0 
G046 0,0026 0,00146 0,03754 0,00039 0,00729 0,02209 0 
G047 0,00156 0,00489 0,12962 0,00119 0,00176 0,00725 0 
G048 0,00109 0,00127 0,01646 0,00035 0,00338 0,0117 0 
G049 0,00083 0,00104 0,01111 0,00031 0,00074 0,00243 0,00001 
G050 0,00145 0,00447 0,09819 0,00108 0,00146 0,00612 0 
G051 0,00087 0,0025 0,02907 0,00062 0,00183 0,00746 0 
G052 0,00101 0,00114 0,01382 0,00032 0,00316 0,0106 0 
G053 0,00149 0,00489 0,11466 0,00115 0,00525 0,02213 0 
 390 
 
G054 0,00117 0,00094 0,01269 0,00026 0,00369 0,0123 0 
G055 0,00095 0,00207 0,02628 0,0005 0,00433 0,01804 0,00001 
G056 0,00081 0,00133 0,01374 0,00034 0,00399 0,01521 0 
G057 0,00186 0,00135 0,02694 0,00049 0,00376 0,00918 0 
G058 0,00152 0,0012 0,02121 0,00032 0,00776 0,02543 0 
G059 0,00154 0,00499 0,12105 0,00123 0,00135 0,00556 0 
G060 0,00161 0,00121 0,02175 0,00039 0,0028 0,00783 0 
stdcz6 0,00063 0,00068 0,00547 0,00022 0,0004 0,00124 0,00001 
stdcz7 0,00062 0,00068 0,00537 0,00021 0,0004 0,00126 0,00001 
G061 0,00129 0,00315 0,05775 0,00074 0,00249 0,0106 0,00001 
G062 0,00223 0,00221 0,06472 0,00047 0,00378 0,01571 0 
G063 0,00156 0,00548 0,13453 0,00137 0,00225 0,00902 0 
G064 0,00108 0,00135 0,01752 0,00047 0,0016 0,00441 0 
G065 0,0009 0,00116 0,01356 0,00037 0,00364 0,0111 0 
G066 0,00115 0,00136 0,01833 0,0004 0,0033 0,01082 0 
G067 0,00155 0,00531 0,12629 0,00142 0,00114 0,00437 0 
G068 0,00071 0,00124 0,0114 0,00036 0,00081 0,0028 0,00001 
G069 0,00232 0,00607 0,19262 0,00133 0,00089 0,00406 0,00002 
G070 0,00089 0,00147 0,01614 0,00037 0,00319 0,01225 0 
G071 0,00136 0,00475 0,08809 0,00116 0,00182 0,00746 0 
G072 0,00134 0,00412 0,08616 0,001 0,00473 0,01921 0 
G073 0,00161 0,00547 0,13857 0,00137 0,00178 0,00718 0 
G074 0,001 0,00311 0,04218 0,00078 0,00196 0,00776 0,00001 
G075 0,00144 0,00131 0,0208 0,00046 0,00333 0,00876 0 
G076 0,00156 0,00513 0,12429 0,00111 0,00268 0,01233 0 
G077 0,00108 0,00349 0,05207 0,00091 0,00241 0,00917 0 
G078 0,00074 0,0012 0,01174 0,00061 0,00018 0,00037 0,00001 
G079 0,00116 0,00143 0,02077 0,00043 0,00327 0,01028 0 
G080 0,00368 0,00561 0,37686 0,00145 0,00504 0,01769 0,00001 
G081 0,0017 0,00511 0,15443 0,00128 0,00624 0,02404 0 
G082 0,00252 0,00081 0,02687 0,0002 0,00291 0,01182 0,0001 
G083 0,00113 0,00146 0,01959 0,00045 0,00224 0,00696 0 
G084 0,00086 0,00231 0,02562 0,00064 0,00167 0,00603 0 
G085 0,00123 0,00228 0,03802 0,00069 0,00281 0,00894 0 
G086 0,00177 0,00113 0,02642 0,00064 0,00287 0,00493 0,00001 
G087 0,00159 0,00561 0,14005 0,00149 0,00116 0,00446 0 
G088 0,0008 0,00128 0,01287 0,00036 0,0027 0,00938 0 
G089 0,00108 0,00227 0,03187 0,0006 0,00292 0,01084 0 
G090 0,00144 0,00382 0,07169 0,00208 0,00109 0,00202 0,00006 
stdcz8 0,00064 0,00069 0,00557 0,00023 0,00042 0,00127 0,00001 
stdcz9 0,00064 0,00068 0,0056 0,00023 0,00042 0,00125 0,00001 
G091 0,00078 0,00139 0,01413 0,00038 0,00271 0,0098 0,00001 
G092 0,0013 0,00132 0,02082 0,00039 0,00502 0,01551 0 
G093 0,00174 0,00665 0,17531 0,00236 0,00096 0,00282 0 
G094 1,02208 0,94239 15,5453 26,12475 0,70256 0,4824 0 
G095 0,00105 0,00131 0,01619 0,00039 0,00309 0,00999 0 
 391 
 
stdcz10 0,00064 0,00068 0,00554 0,00022 0,00041 0,00123 0,00001 
stdcz11 0,00064 0,00068 0,00548 0,00023 0,00041 0,00122 0,00001 



















stdcz1 0,05317 0,05378 0,38742 0,01891 0,03276 0,0937 0,01081 
stdcz2 0,05296 0,05389 0,38608 0,01719 0,03365 0,10607 0,01136 
stdcz3 0,05349 0,05385 0,39362 0,01685 0,03191 0,10257 0,01092 
glass1 0,90629 0,24323 82,60921 0,49133 2,23224 1,1113 0,00027 
glass2 0,89773 0,24169 91,64425 0,49315 2,23761 1,10283 0,00027 
G001 0,06138 0,09166 0,74346 0,02661 0,17556 0,60822 0,00559 
G002 0,12522 0,01909 0,32462 0,01061 0,1225 0,22162 0,03969 
G003 0,1277 0,363 6,35721 0,10513 0,17436 0,60541 0,00716 
G004 0,12966 0,35112 6,13721 0,09807 0,28664 1,03208 0,0017 
G005 0,06886 0,10627 1,04883 0,03239 0,29188 0,96315 0,0003 
G006 0,06265 0,07135 0,60684 0,0283 0,13145 0,33325 0,01584 
G007 0,06202 0,11105 0,91025 0,03423 0,24253 0,79123 0,00345 
G008 0,12516 0,3779 6,38817 0,10854 0,36023 1,26124 0,00213 
G009 0,24634 0,61364 19,43481 0,16027 0,21918 0,84391 0,003 
G010 0,0628 0,09824 0,78629 0,03097 0,29652 0,9459 0,00098 
G011 0,07499 0,16631 1,6125 0,05031 0,16405 0,54537 0,0007 
G012 0,07156 0,1723 1,63915 0,04979 0,0785 0,27321 0,00339 
G013 0,12448 0,37548 6,10613 0,10471 0,19516 0,70377 0,00213 
G014 0,06997 0,11332 1,06675 0,03561 0,2374 0,75967 0,00209 
G015 0,22819 0,61223 18,58256 0,16762 0,16427 0,60338 0,00197 
G016 0,09024 0,23762 2,91228 0,07218 0,06041 0,19998 0,00605 
G017 0,07808 0,20166 2,11502 0,05897 0,23199 0,79777 0,00094 
G018 0,13164 0,38231 6,76682 0,11162 0,05335 0,18376 0,00323 
G019 0,06471 0,10862 0,93105 0,0331 0,23868 0,78768 0,0013 
G020 0,05941 0,09496 0,73234 0,02929 0,09941 0,32413 0,0017 
G021 0,12877 0,37591 6,3199 0,10477 0,13171 0,47525 0,0011 
G022 0,12979 0,3584 5,947 0,10104 0,22652 0,80798 0,00251 
G023 0,11033 0,30513 4,51068 0,08576 0,46195 1,65287 0,00044 
G024 0,10648 0,28443 4,11785 0,0817 0,28764 1,00703 0,00551 
G025 0,13026 0,37707 6,44218 0,104 0,14991 0,54664 0,00229 
G026 0,13128 0,34153 6,19918 0,09397 0,19325 0,70632 0,00805 
G027 0,06135 0,08385 0,68408 0,02504 0,49948 1,6819 0,00132 
G028 0,06065 0,08686 0,70288 0,02367 0,11142 0,41125 0,00079 
G029 0,21328 0,54332 15,18835 0,14606 0,17488 0,65422 0,00175 
G030 0,17924 0,43777 10,35678 0,12387 0,35406 1,2584 0,00173 
stdcz4 0,0529 0,0537 0,39321 0,01717 0,03271 0,1029 0,01184 
stdcz5 0,05374 0,05365 0,39848 0,0166 0,03121 0,10145 0,01175 
 392 
 
G031 0,12771 0,29417 5,23384 0,08694 0,1558 0,53016 0,00705 
G032 0,12836 0,37214 5,96533 0,10225 0,24046 0,88011 0,00059 
G033 0,20305 0,15853 4,40123 0,02198 0,2293 1,66288 0,00711 
G034 0,05923 0,08965 0,68985 0,02719 0,21001 0,69628 0,00095 
G035 0,12047 0,28501 4,76221 0,0889 0,00733 0,02364 0,01016 
G036 0,12927 0,35914 6,1169 0,10326 0,10891 0,38093 0,00578 
G037 0,11012 0,33884 5,05348 0,09441 0,19394 0,69995 0,00109 
G038 0,12584 0,39652 6,64173 0,11156 0,13235 0,47306 0,00083 
G039 0,06057 0,10503 0,81626 0,03153 0,11297 0,37846 0,0009 
G040 0,12624 0,36778 6,10577 0,0997 0,1449 0,53757 0,00403 
G041 0,06204 0,08633 0,726 0,02846 0,10959 0,33434 0,00703 
G042 0,12848 0,38154 6,3857 0,10446 0,27608 1,01408 0,00308 
G043 0,13481 0,41139 7,33686 0,1106 0,22699 0,84911 0,00121 
G044 0,23819 0,10706 3,00052 0,05518 0,47976 0,93619 0,00071 
G045 0,12761 0,31735 5,40956 0,08591 0,32478 1,20655 0,00322 
G046 0,11841 0,33298 5,2282 0,09637 0,11394 0,39591 0,00319 
G047 0,09357 0,25003 3,10239 0,07387 0,21306 0,72526 0,00182 
G048 0,06621 0,09494 0,79767 0,0297 0,44682 1,43654 0,00112 
G049 0,06634 0,0878 0,77635 0,02942 0,28984 0,86993 0,00049 
G050 0,06198 0,09464 0,78331 0,03206 0,03 0,08904 0,00293 
G051 0,05941 0,08759 0,67031 0,02762 0,10955 0,34937 0,00206 
G052 0,0593 0,08012 0,64866 0,0255 0,50407 1,59281 0,00733 
G053 0,13493 0,00933 0,17379 0,00742 0,18972 0,23969 0,12382 
G054 0,12306 0,36525 5,95061 0,10213 0,48962 1,76086 0,00235 
G055 0,14757 0,38601 7,44956 0,10798 0,11988 0,43095 0,00339 
G056 0,13135 0,3626 6,39078 0,10284 0,28631 1,01522 0,00123 
G057 0,11316 0,3077 4,62904 0,08635 0,25563 0,91607 0,00331 
G058 0,12549 0,29155 5,08946 0,08623 0,02568 0,08731 0,00992 
G059 0,08799 0,2119 2,39993 0,05777 0,24449 0,90183 0,00214 
G060 0,13027 0,31904 5,59387 0,09298 0,06729 0,2322 0,00469 
stdcz6 0,05317 0,0537 0,38902 0,01681 0,03155 0,10134 0,01189 
stdcz7 0,05235 0,05383 0,40038 0,01726 0,03178 0,09968 0,01186 
G061 0,06211 0,09027 0,75545 0,02751 0,32567 1,07451 0,00063 
G062 0,06165 0,08665 0,69411 0,02639 0,17686 0,58405 0,00063 
G063 0,06082 0,09575 0,75876 0,02907 0,35583 1,17845 0,00211 
G064 0,05743 0,08366 0,62852 0,02528 0,35315 1,17536 0,00363 
G065 0,05931 0,08975 0,71042 0,02845 0,24782 0,78606 0,00216 
G066 0,05603 0,09779 0,72869 0,02974 0,26167 0,86536 0,0009 
G067 0,06136 0,10609 0,86237 0,03236 0,21143 0,697 0,00347 
G068 0,05877 0,10008 0,79079 0,03117 0,32618 1,05326 0,00072 
G069 0,05689 0,08968 0,69238 0,02754 0,45342 1,48461 0,00112 
G070 0,06064 0,10062 0,80539 0,02928 1,37626 4,75621 0,00223 
G071 0,08159 0,14699 1,56946 0,04382 0,29262 0,98703 0,0003 
G072 0,17063 0,47174 10,63542 0,12267 0,18288 0,7073 0,00407 
G073 0,22601 0,62075 18,097 0,16049 0,31958 1,24307 0,00203 
G074 0,0609 0,10233 0,82443 0,03077 0,26854 0,89817 0,00084 
 393 
 
G075 0,12761 0,0728 1,2971 0,0331 0,14353 0,31746 0,02183 
G076 0,06391 0,08991 0,7285 0,02743 0,28201 0,9296 0,00048 
G077 0,0618 0,10948 0,85779 0,03265 0,18977 0,63994 0,00122 
G078 0,06323 0,11104 0,93785 0,03375 0,178 0,58905 0,00164 
G079 0,06322 0,11178 0,92748 0,03366 0,31452 1,0502 0,00091 
G080 0,06152 0,10333 0,8422 0,03173 0,27079 0,88675 0,00156 
G081 0,06026 0,1017 0,8228 0,03236 0,03175 0,10033 0,00229 
G082 0,08182 0,16007 1,80374 0,04864 0,06113 0,20233 0,00827 
G083 0,12435 0,28371 4,61658 0,09014 0,09809 0,31047 0,00389 
G084 0,07443 0,17448 1,72183 0,05616 0,0199 0,06219 0,00355 
G085 0,13518 0,41081 7,1112 0,11305 0,19226 0,70256 0,00102 
G086 0,11283 0,33941 4,91572 0,09413 0,20135 0,73016 0,00259 
G087 0,08072 0,20466 2,18654 0,05794 0,17239 0,61233 0,00161 
G088 0,18392 0,49809 12,05309 0,13466 0,31677 1,17829 0,00216 
G089 0,12947 0,10625 1,9096 0,02491 0,03771 0,16175 0,01332 
G090 0,0778 0,15407 1,67454 0,04515 0,29611 1,01619 0,00047 
stdcz8 0,05374 0,05376 0,40153 0,01678 0,03135 0,10098 0,01227 
stdcz9 0,05323 0,05383 0,39129 0,01648 0,0311 0,10221 0,01199 
G091 0,12705 0,33347 5,53749 0,09346 0,62289 2,23507 0,00063 
G092 0,06373 0,09043 0,74811 0,02654 0,19906 0,68213 0,0016 
G093 0,11667 0,29182 4,65118 0,08943 0,11666 0,3828 0,00581 
G094 0,06014 0,08964 0,73392 0,02572 0,29895 1,04769 0,00204 
G095 0,14662 0,00419 0,08576 0,00127 0,08729 0,28987 0,20107 
G096 0,08928 0,23975 2,80417 0,07194 0,1473 0,49365 0,00174 
G097 0,06204 0,10334 0,83449 0,03234 0,02862 0,09197 0,00309 
G098 0,05901 0,09777 0,76783 0,02896 0,45411 1,54193 0,00682 
G099 0,05686 0,09158 0,69702 0,02765 0,13572 0,45209 0,00131 
G100 0,20649 0,49614 14,1823 0,12742 0,04508 0,17654 0,01184 
G101 0,11893 0,1449 2,39915 0,06314 0,24093 0,55607 0,00771 
G102 0,10742 0,30092 4,14153 0,09057 0,23093 0,7716 0,00146 
G103 0,0627 0,10101 0,79576 0,03165 0,3062 0,98281 0,00073 
G104 0,12255 0,33027 5,47438 0,08716 0,4521 1,72287 0,00234 
G105 0,06484 0,13509 1,16748 0,04147 0,07602 0,24906 0,00277 
G106 0,12174 0,36296 5,87607 0,1013 0,40378 1,45496 0,00171 
G107 0,12794 0,40042 6,73888 0,10498 0,12598 0,48323 0,00258 
G108 0,06048 0,0953 0,77127 0,0293 0,31479 1,02959 0,00381 
G109 0,06266 0,10701 0,87799 0,03173 0,13932 0,47247 0,00259 
G110 0,12792 0,3299 5,82631 0,10958 0,34572 1,04669 0,00224 
G111 0,12801 0,41097 6,69757 0,11098 0,22222 0,82759 0,00072 
G112 0,05704 0,09439 0,70249 0,02911 0,19689 0,64204 0,00227 
G113 0,22534 0,56445 15,48709 0,15075 0,1719 0,64728 0,00079 
G114 0,12326 0,39581 6,44663 0,10856 0,20693 0,75876 0,00246 
G115 0,06266 0,09822 0,78981 0,02945 0,18596 0,6238 0,00267 
G116 0,061 0,10381 0,85656 0,03226 0,11309 0,36596 0,00317 
G117 0,08036 0,20726 2,19478 0,06096 0,12005 0,41045 0,00509 
G118 0,12578 0,35922 5,59276 0,09983 0,09151 0,33112 0,00039 
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G119 0,06302 0,1321 1,07869 0,04001 0,06593 0,21892 0,00055 
G120 0,05758 0,09265 0,71093 0,02791 0,21704 0,72458 0,00056 
stdcz10 0,05366 0,05375 0,40072 0,01735 0,03235 0,10078 0,01247 
stdcz11 0,05352 0,05372 0,39339 0,0169 0,0323 0,10324 0,0127 
stdcz12 0,05294 0,05278 0,39481 0,017 0,0322 0,10052 0,01304 
        
 
Isotopic ratios: 1σ error 














stdcz1 0,00067 0,00063 0,00541 0,00026 0,00046 0,00116 0,00001 
stdcz2 0,0007 0,00064 0,00571 0,00025 0,0005 0,00131 0,00001 
stdcz3 0,00067 0,00063 0,00552 0,00023 0,00045 0,00127 0,00001 
glass1 0,01022 0,00299 3,63466 0,00524 0,02526 0,01402 0 
glass2 0,01013 0,00297 4,30897 0,00526 0,02532 0,01391 0 
G001 0,0012 0,00113 0,01738 0,00037 0,00254 0,00761 0,00001 
G002 0,00164 0,00023 0,00467 0,00014 0,00165 0,00273 0,00008 
G003 0,00136 0,00426 0,08699 0,00111 0,00191 0,00746 0,00001 
G004 0,00165 0,00424 0,13253 0,00112 0,0034 0,01298 0 
G005 0,00505 0,00174 0,09077 0,00079 0,00768 0,01344 0 
G006 0,00076 0,00084 0,00837 0,00031 0,00152 0,0041 0,00002 
G007 0,00093 0,00133 0,01627 0,00039 0,00289 0,00977 0,00001 
G008 0,00141 0,00447 0,10532 0,00115 0,00398 0,0156 0 
G009 0,00258 0,00721 0,28597 0,00169 0,00239 0,01043 0 
G010 0,0022 0,00133 0,03246 0,0005 0,0051 0,01215 0 
G011 0,0016 0,00207 0,04582 0,00074 0,00248 0,00696 0 
G012 0,0009 0,00204 0,02568 0,00061 0,00099 0,0034 0,00001 
G013 0,00138 0,00443 0,0944 0,00113 0,00218 0,00871 0 
G014 0,0015 0,00142 0,02878 0,00049 0,00346 0,00958 0,00001 
G015 0,0025 0,0073 0,35893 0,0019 0,0019 0,00762 0 
G016 0,00097 0,00278 0,03772 0,0008 0,00069 0,00247 0,00001 
G017 0,00127 0,00245 0,04818 0,00071 0,00293 0,01 0 
G018 0,00153 0,00455 0,12169 0,00153 0,00073 0,00238 0,00001 
G019 0,00119 0,00131 0,02042 0,0004 0,00302 0,00977 0 
G020 0,0011 0,00114 0,01554 0,00042 0,00146 0,00405 0 
G021 0,00151 0,00447 0,11492 0,00123 0,00158 0,00597 0 
G022 0,00141 0,00422 0,08578 0,00107 0,00249 0,00997 0 
G023 0,00175 0,00376 0,12841 0,00098 0,0056 0,02086 0 
G024 0,00113 0,00333 0,05293 0,00085 0,0031 0,01236 0,00001 
G025 0,00145 0,00445 0,10135 0,00115 0,00171 0,00679 0 
G026 0,00137 0,004 0,07814 0,00097 0,00208 0,00867 0,00001 
G027 0,00135 0,00102 0,01702 0,00028 0,00605 0,02077 0 
G028 0,00283 0,00125 0,03753 0,00068 0,00329 0,00561 0 
G029 0,00225 0,00639 0,22829 0,00156 0,00193 0,0081 0 
G030 0,00198 0,00519 0,17684 0,00132 0,00392 0,0156 0 
stdcz4 0,00069 0,00063 0,00572 0,00025 0,00048 0,00127 0,00001 
stdcz5 0,00068 0,00063 0,0056 0,00023 0,00045 0,00125 0,00001 
 395 
 
G031 0,00137 0,00345 0,07119 0,00093 0,00172 0,00653 0,00001 
G032 0,0017 0,00451 0,1391 0,00121 0,00294 0,01114 0 
G033 0,00232 0,00189 0,06801 0,00025 0,00268 0,0205 0,00001 
G034 0,00178 0,00112 0,02322 0,0004 0,00323 0,00874 0 
G035 0,00127 0,00334 0,06056 0,00138 0,00011 0,00031 0,00001 
G036 0,0014 0,00422 0,08791 0,00114 0,00123 0,00472 0,00001 
G037 0,00138 0,00405 0,10031 0,00109 0,00231 0,00877 0 
G038 0,00158 0,00477 0,14675 0,0014 0,00168 0,00603 0 
G039 0,00179 0,00132 0,02771 0,00058 0,00215 0,00485 0 
G040 0,00135 0,00432 0,08375 0,00106 0,0016 0,00663 0,00001 
G041 0,00092 0,00103 0,01259 0,00036 0,00145 0,00415 0,00001 
G042 0,00139 0,00449 0,09323 0,0011 0,00302 0,0125 0 
G043 0,00157 0,0049 0,13664 0,00123 0,0026 0,01059 0 
G044 0,01233 0,00253 0,25958 0,00175 0,0172 0,01613 0,00001 
G045 0,00151 0,00378 0,09653 0,00093 0,00369 0,01498 0,00001 
G046 0,00127 0,00391 0,07221 0,00104 0,00127 0,00489 0 
G047 0,00113 0,00296 0,05091 0,00081 0,00244 0,00898 0 
G048 0,00146 0,00116 0,02039 0,00034 0,00555 0,0178 0 
G049 0,00279 0,00115 0,0364 0,00046 0,00484 0,01103 0 
G050 0,00089 0,00112 0,01312 0,00057 0,00054 0,00113 0 
G051 0,00109 0,00106 0,01418 0,00039 0,00159 0,00436 0 
G052 0,00072 0,00094 0,009 0,00027 0,00549 0,01953 0,00001 
G053 0,00151 0,00011 0,00213 0,00008 0,00215 0,00294 0,00017 
G054 0,00151 0,00438 0,11888 0,0011 0,00554 0,02193 0,00001 
G055 0,00156 0,00453 0,10034 0,00115 0,00132 0,00532 0 
G056 0,00151 0,0043 0,11056 0,00111 0,00321 0,01259 0 
G057 0,00123 0,00361 0,06458 0,00091 0,00279 0,01128 0 
G058 0,0013 0,00341 0,06188 0,00096 0,00029 0,00108 0,00001 
G059 0,00116 0,00253 0,04287 0,00065 0,00287 0,01119 0 
G060 0,00138 0,00374 0,07337 0,00102 0,00076 0,00287 0,00001 
stdcz6 0,00069 0,00063 0,00565 0,00024 0,00047 0,00125 0,00001 
stdcz7 0,00069 0,00063 0,00585 0,00025 0,00047 0,00123 0,00001 
G061 0,00308 0,00128 0,04255 0,00048 0,00622 0,01394 0 
G062 0,00293 0,00122 0,03711 0,00058 0,0041 0,0077 0 
G063 0,00121 0,00117 0,01782 0,00034 0,00447 0,01461 0 
G064 0,00102 0,00101 0,01289 0,00029 0,00428 0,01451 0,00001 
G065 0,00124 0,0011 0,01719 0,00036 0,00329 0,00977 0 
G066 0,00185 0,00124 0,02708 0,00042 0,00392 0,01088 0 
G067 0,0009 0,00126 0,01488 0,00037 0,00252 0,0086 0,00001 
G068 0,0023 0,00131 0,0352 0,00046 0,00514 0,01336 0 
G069 0,002 0,00117 0,02773 0,00037 0,00664 0,01868 0 
G070 0,00134 0,00125 0,02127 0,00032 0,01628 0,05888 0,00001 
G071 0,00355 0,00204 0,08793 0,00077 0,00546 0,01303 0 
G072 0,0018 0,00554 0,15076 0,0013 0,002 0,00873 0,00001 
G073 0,0024 0,00732 0,2931 0,00169 0,00349 0,01539 0 
G074 0,00198 0,0013 0,0306 0,00044 0,00403 0,0113 0 
 396 
 
G075 0,00155 0,00087 0,0188 0,00039 0,00177 0,00392 0,00005 
G076 0,00442 0,0014 0,05594 0,00062 0,00687 0,01254 0 
G077 0,00159 0,00137 0,02594 0,00048 0,0029 0,00807 0 
G078 0,00127 0,00135 0,02242 0,00045 0,00245 0,00736 0 
G079 0,00218 0,00149 0,03831 0,00051 0,00516 0,01346 0 
G080 0,0013 0,00126 0,02085 0,00039 0,00351 0,01102 0 
G081 0,00139 0,00127 0,02283 0,00097 0,00095 0,00138 0,00001 
G082 0,001 0,00189 0,02761 0,00062 0,0008 0,00253 0,00002 
G083 0,00146 0,00337 0,07819 0,0011 0,00122 0,00391 0,00001 
G084 0,00104 0,00209 0,03159 0,00124 0,00043 0,00085 0,00001 
G085 0,00163 0,00492 0,14462 0,0013 0,00228 0,00884 0 
G086 0,00126 0,004 0,07451 0,00101 0,00225 0,00903 0 
G087 0,00114 0,00245 0,04197 0,00069 0,00213 0,00764 0 
G088 0,00196 0,00586 0,18068 0,00141 0,00344 0,01454 0 
G089 0,00148 0,00126 0,02661 0,00035 0,00054 0,00201 0,00002 
G090 0,00243 0,00202 0,07035 0,00067 0,00468 0,01309 0 
stdcz8 0,00069 0,00063 0,00576 0,00024 0,00046 0,00125 0,00001 
stdcz9 0,00068 0,00063 0,00555 0,00023 0,00045 0,00126 0,00001 
G091 0,00178 0,00408 0,14021 0,00103 0,00725 0,02805 0 
G092 0,00136 0,0011 0,01837 0,00035 0,00273 0,00848 0 
G093 0,00123 0,00342 0,05964 0,00095 0,00128 0,00471 0,00001 
G094 0,00196 0,00116 0,02755 0,00037 0,00467 0,01322 0,00001 
G095 0,00205 0,00005 0,00126 0,00002 0,0014 0,00355 0,0005 
G096 0,00161 0,00302 0,08017 0,0011 0,0023 0,00649 0,00001 
G097 0,00103 0,00124 0,01641 0,0007 0,00062 0,00119 0,00001 
G098 0,00073 0,00115 0,011 0,0003 0,00498 0,01892 0,00001 
G099 0,00189 0,00119 0,0265 0,00052 0,00266 0,00582 0 
G100 0,00216 0,00582 0,19685 0,00146 0,00052 0,00221 0,00002 
G101 0,00141 0,00172 0,03667 0,0007 0,00278 0,00688 0,00001 
G102 0,0016 0,0037 0,10382 0,00114 0,003 0,00987 0 
G103 0,00224 0,00129 0,03194 0,00045 0,00462 0,01239 0 
G104 0,00167 0,00403 0,12958 0,00098 0,00535 0,02166 0,00001 
G105 0,00096 0,00161 0,02112 0,00057 0,00106 0,00312 0 
G106 0,00141 0,00431 0,10269 0,00108 0,00448 0,01802 0 
G107 0,00149 0,00477 0,122 0,00123 0,00151 0,00608 0,00001 
G108 0,0012 0,00117 0,01837 0,00036 0,00411 0,0128 0,00001 
G109 0,00114 0,0013 0,01924 0,00043 0,00197 0,00591 0 
G110 0,00179 0,00406 0,14816 0,0013 0,00427 0,01333 0,00001 
G111 0,0017 0,00499 0,16559 0,00133 0,00274 0,01052 0 
G112 0,00122 0,00115 0,01736 0,00038 0,0027 0,008 0 
G113 0,0029 0,00708 0,48123 0,00208 0,00237 0,00869 0 
G114 0,00136 0,00467 0,09945 0,00116 0,0023 0,00939 0 
G115 0,00116 0,00119 0,0173 0,00038 0,0025 0,00776 0 
G116 0,00098 0,00124 0,01638 0,00042 0,00153 0,00455 0,00001 
G117 0,00094 0,00244 0,03211 0,00068 0,00139 0,00508 0,00001 
G118 0,00201 0,00447 0,17485 0,00173 0,00157 0,00448 0 
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G119 0,00295 0,00185 0,06033 0,0015 0,00247 0,00326 0 
G120 0,00283 0,00122 0,03824 0,00049 0,00402 0,00926 0 
stdcz10 0,0007 0,00063 0,00586 0,00025 0,00048 0,00125 0,00002 
stdcz11 0,00068 0,00063 0,00559 0,00024 0,00046 0,00128 0,00002 


















Age estimates (Ma) 
 
Age error 1σ (Ma) 

















stdcz1 351 337 339 344 
 
28 4 4 5 
stdcz2 325 336 333 334 
 
29 4 4 5 
stdcz3 310 337 333 343 
 
29 4 4 5 
glass1 5091 1388 4522 8357 
 
16 16 47 78 
glass2 5114 1346 4645 8144 
 
16 15 53 77 
G001 956 974 950 967 
 
40 11 17 15 
G002 2073 2232 2157 2267 
 
24 23 23 29 
G003 2723 1683 2191 1234 
 
19 18 15 15 
G004 2046 2154 2061 2019 
 
21 22 16 24 
G005 2590 2620 2514 2229 
 
23 27 28 27 
G006 812 795 783 786 
 
32 9 11 9 
G007 2770 2703 2715 2656 
 
18 26 14 29 
G008 0 843   -NaN 821 
 
0 10 -393 12 
G009 151 342 309 325 
 
66 4 8 6 
G010 2319 1076 1571 1546 
 
19 12 11 20 
G011 2010 1388 1623 1321 
 
24 15 16 18 
G012 2042 2189 2055 2170 
 
26 23 25 34 
G013 2804 2802 2763 2765 
 
19 27 21 32 
G014 1321 677 846 973 
 
110 11 43 26 
G015 2770 1706 2251 2206 
 
18 18 13 25 
G016 2085 2235 2122 2160 
 
20 23 16 24 
G017 790 617 613 604 
 
133 10 36 16 
G018 1054 604 696 660 
 
60 8 19 12 
G019 599 592 575 566 
 
44 7 11 9 
G020 3541 3968 3617 4211 
 
19 38 37 49 
G021 1897 634 991 701 
 
22 7 10 9 
G022 2951 2820 2834 2785 
 
22 29 32 43 
G023 1192 315 446 211 
 
39 4 8 3 
G024 2854 3047 2907 2363 
 
18 29 17 29 
G025 1059 1051 1008 1023 
 
44 12 19 13 
G026 1952 2013 1932 1985 
 
20 20 13 22 
G027 2583 2029 2271 1928 
 
19 21 15 21 
G028 2115 2155 2123 2222 
 
22 22 20 26 
G029 674 696 677 697 
 
38 8 11 11 
G030 629 661 626 666 
 
52 8 14 9 
stdcz4 335 337 337 339 
 
29 4 4 5 
stdcz5 348 337 341 348 
 
28 4 4 5 
G031 1874 1850 1821 1738 
 
30 21 26 25 
 399 
 
G033 2585 2069 2279 1860 
 
19 21 16 21 
G032 2120 1623 1822 829 
 
23 17 17 10 
G034 1052 1016 978 1011 
 
31 11 13 12 
G035 1096 760 817 809 
 
45 9 17 12 
G036 2855 2791 2800 2859 
 
18 27 14 41 
G037 3033 3097 3015 3170 
 
18 29 17 36 
G038 1355 1457 1393 1453 
 
23 15 12 16 
G039 2498 2319 2386 2077 
 
24 25 29 27 
G040 1793 1730 1776 1766 
 
34 20 31 26 
G041 525 511 504 625 
 
35 6 7 10 
G042 1470 1417 1396 1462 
 
44 16 29 24 
G043 2036 2332 2154 1788 
 
23 24 20 25 
G044 2112 1540 1777 1679 
 
21 16 15 20 
G045 385 393 388 398 
 
36 5 6 5 
G046 1123 973 998 1047 
 
27 11 11 12 
G047 1460 281 397 272 
 
206 6 40 8 
G048 1129 639 700 714 
 
62 8 19 12 
G049 974 846 840 844 
 
43 10 16 11 
G050 754 575 584 624 
 
150 9 37 15 
G051 420 379 369 354 
 
44 5 7 5 
G052 2001 1994 1944 1951 
 
24 21 21 24 
G053 2041 2037 2125 1915 
 
21 21 16 22 
G054 2068 1360 1668 734 
 
22 15 14 9 
G055 764 654 642 624 
 
69 8 18 11 
G056 655 593 596 621 
 
68 8 18 48 
G057 3015 2778 2902 2772 
 
18 27 17 49 
G058 643 654 658 621 
 
28 7 7 7 
G059 480 615 540 602 
 
75 8 16 11 
G060 4292 6674 408 ****** 
 
2252 6709 1335 ******* 
stdcz6 388 342 347 353 
 
30 4 4 5 
stdcz7 356 336 339 344 
 
30 4 4 5 
G061 652 641 628 641 
 
55 8 15 10 
G062 2837 2998 2836 2944 
 
19 29 18 33 
G063 615 636 603 620 
 
45 7 11 8 
G064 2826 2918 2827 2903 
 
19 28 15 33 
G065 546 610 578 601 
 
97 8 23 12 
G066 0   -NaN 1341   -NaN 
 
5685 ******* 2896 ******* 
G067 2558 2008 2298 1876 
 
19 20 13 21 
G068 622 562 544 552 
 
44 7 10 7 
G069 1594 618 879 503 
 
22 7 8 6 
G070 2116 2032 2001 1948 
 
32 23 33 30 
G071 682 541 571 545 
 
27 6 6 6 
G072 1220 1185 1162 1192 
 
26 13 12 15 
G073 2031 2161 2044 2159 
 
23 22 19 27 
G074 2529 2446 2443 2470 
 
24 25 27 36 
G075 2032 1955 1906 1907 
 
28 21 25 28 
 400 
 
G076 2429 2061 2217 2077 
 
20 21 15 26 
G077 2088 2101 2038 2103 
 
21 21 14 25 
G078 2062 2244 2116 2284 
 
30 24 32 39 
G079 2073 176 407 562 
 
28 2 6 8 
G080 1857 497 821 597 
 
27 6 10 8 
G081 2675 2653 2635 2597 
 
20 26 19 31 
G082 1913 593 945 733 
 
23 7 10 10 
G083 2034 2143 2035 2116 
 
21 22 14 25 
G084 620 569 552 550 
 
81 7 18 10 
G085 2465 2331 2351 2356 
 
22 24 22 30 
G086 2970 593 1392 509 
 
19 7 11 6 
G087 2487 2540 2474 2482 
 
21 25 20 30 
G088 2427 265 668 ****** 
 
22 3 7 179 
G089 0 -569   -NaN ****** 
 
6487 803 ******* ******* 
G090 2054 2246 2124 2299 
 
28 24 28 33 
stdcz8 357 336 339 347 
 
31 4 4 5 
stdcz9 318 336 335 337 
 
31 4 4 5 
G091 694 603 596 635 
 
43 7 11 10 
G092 2451 1979 2217 1952 
 
20 20 14 24 
G093 2105 1491 1727 1654 
 
22 16 15 21 
G094 2025 1728 1805 1829 
 
27 19 21 26 
G095 2753 2879 2765 2889 
 
21 28 21 41 
G096 2465 2497 2422 2457 
 
21 25 17 29 
G097 2100 2096 2091 2041 
 
24 22 21 25 
G098 734 619 602 589 
 
61 8 16 10 
G099 758 696 670 652 
 
70 9 20 12 
G100 2992 335 977 893 
 
19 4 9 11 
G101 1814 451 756 846 
 
25 5 9 13 
G102 2266 770 1275 419 
 
22 9 12 6 
G103 2842 2977 2833 2886 
 
20 28 16 34 
G104 1599 572 843 659 
 
63 8 26 14 
G105 997 1048 1004 1027 
 
31 12 13 15 
G106 1146 1046 1017 1028 
 
41 12 18 15 
G107 2134 1284 1651 1470 
 
22 14 14 19 
G108 2961 2792 2859 1712 
 
21 27 21 39 
G109 718 636 620 596 
 
184 10 47 16 
G110 2486 2549 2464 2305 
 
22 25 19 30 
G111 2054 2193 2093 2071 
 
22 22 16 26 
G112 2589 1697 2101 1586 
 
21 18 15 20 
G113 2929 3014 2892 2862 
 
23 30 31 35 
G114 2217 1062 1511 982 
 
21 12 11 12 
G115 2662 2392 2445 2462 
 
21 24 18 30 
G116 2023 1921 1929 1733 
 
25 20 19 25 
G117 2175 502 932 462 
 
23 6 9 6 
G118 2570 2209 2344 1578 
 
28 25 34 30 
G119 2467 2329 2371 2512 
 
21 23 16 31 
 401 
 
G120 1854 1721 1711 1763 
 
28 19 21 24 
stdcz10 341 337 338 343 
 
34 4 5 6 
stdcz11 302 337 333 332 
 
33 4 5 5 
stdcz12 347 337 335 348 
 




Age estimates (Ma) 
 
1σ age error (Ma) 

















stdcz1 335 337 336 345 
 
25 4 4 4 
stdcz2 343 337 337 338 
 
25 4 4 4 
stdcz3 337 338 338 349 
 
25 4 4 4 
glass1 5104 1472 4584 8625 
 
15 17 27 75 
glass2 5103 1465 4650 8496 
 
15 17 27 74 
G001 1956 2121 2021 1958 
 
22 23 18 20 
G002 1989 1621 1767 1627 
 
32 20 28 22 
G003 674 588 595 569 
 
90 9 23 13 
G004 635 578 582 565 
 
31 7 8 7 
G005 2227 1650 1868 1678 
 
23 19 19 20 
G006 660 665 628 631 
 
33 8 9 9 
G007 2213 2326 2236 2213 
 
20 25 17 25 
G008 626 641 610 602 
 
42 8 11 7 
G009 1181 1371 1262 1232 
 
30 16 16 17 
G010 1054 442 560 470 
 
24 5 6 5 
G011 1915 1711 1801 1644 
 
20 19 13 20 
G012 2130 2250 2122 2013 
 
21 24 17 22 
G013 992 673 719 1677 
 
65 9 20 75 
G014 1391 1416 1367 1378 
 
29 17 17 17 
G015 2180 2364 2224 2245 
 
20 25 16 26 
G016 2043 2361 2123 2349 
 
25 26 25 39 
G017 2545 2716 2592 2821 
 
18 28 15 30 
G018 694 601 621 606 
 
32 7 9 8 
G019 641 696 659 637 
 
39 9 11 8 
G020 2195 2317 2229 2296 
 
19 25 15 24 
G021 623 719 670 669 
 
32 9 9 8 
G022 656 636 634 636 
 
31 8 9 8 
G023 2173 2454 2265 2412 
 
19 26 13 25 
G024 722 662 641 644 
 
52 9 14 9 
G025 694 636 625 744 
 
32 8 9 9 
G026 598 599 566 604 
 
73 8 18 9 
G027 2778 843 1603 1438 
 
75 17 68 34 
G028 766 789 732 878 
 
46 10 15 13 
G029 1863 1958 1883 1808 
 
38 24 37 27 
G030 705 680 648 628 
 
66 9 18 11 
stdcz4 321 343 336 339 
 
27 4 4 4 
 402 
 
stdcz5 347 337 338 338 
 
26 4 4 4 
G031 762 667 672 653 
 
32 8 9 8 
G032 705 712 704 699 
 
27 9 8 8 
G033 681 534 537 527 
 
39 7 9 7 
G034 697 654 643 613 
 
42 8 12 7 
G035 2569 165 486 282 
 
18 2 5 3 
G036 719 601 609 581 
 
58 8 15 8 
G037 783 761 740 709 
 
38 9 12 8 
G038 2089 1503 1735 958 
 
20 17 14 12 
G039 1268 1209 1195 1184 
 
25 14 12 13 
G040 765 653 649 626 
 
55 8 15 9 
G041 731 592 608 577 
 
45 8 12 8 
G042 721 597 598 625 
 
38 7 10 8 
G043 2001 603 996 1150 
 
19 7 8 13 
G044 2002 2044 1965 1902 
 
21 23 16 21 
G045 3308 3275 3292 3105 
 
16 33 14 32 
G046 672 605 581 491 
 
87 9 22 8 
G047 2001 2064 2000 1819 
 
22 23 18 22 
G048 729 598 597 569 
 
36 7 9 7 
G049 606 501 524 438 
 
30 6 7 6 
G050 2053 1932 1968 1757 
 
20 21 14 20 
G051 1182 1159 1162 1091 
 
22 13 9 12 
G052 588 539 530 522 
 
36 7 8 6 
G053 2001 2076 1991 1951 
 
21 23 16 21 
G054 469 444 433 407 
 
46 6 8 5 
G055 1320 974 1082 888 
 
22 11 9 10 
G056 658 640 633 606 
 
28 8 7 7 
G057 823 594 601 606 
 
57 8 15 10 
G058 829 544 580 514 
 
47 7 12 6 
G059 2121 2116 2085 1921 
 
20 23 16 23 
G060 752 546 559 480 
 
52 7 13 8 
stdcz6 335 337 338 336 
 
26 4 4 4 
stdcz7 347 337 338 344 
 
26 4 4 4 
G061 1809 1421 1565 1248 
 
21 16 13 14 
G062 1367 928 1041 547 
 
48 12 24 9 
G063 2130 2290 2156 2215 
 
20 25 16 25 
G064 663 632 609 637 
 
37 8 10 9 
G065 610 556 569 619 
 
32 7 8 7 
G066 645 638 610 627 
 
40 8 10 8 
G067 2123 2228 2116 2129 
 
20 24 16 26 
G068 561 601 590 581 
 
26 7 6 7 
G069 2958 2520 2779 2247 
 
17 26 13 24 
G070 684 699 665 626 
 
30 9 9 7 
G071 2012 2046 1999 1955 
 
19 22 12 21 
G072 1754 1789 1754 1667 
 
23 20 16 19 
G073 2127 2275 2121 2093 
 
21 25 17 25 
 403 
 
G074 1408 1409 1403 1334 
 
21 16 11 15 
G075 535 595 545 604 
 
54 8 12 9 
G076 2118 2165 2104 1805 
 
21 24 16 21 
G077 1377 1549 1431 1489 
 
23 18 13 17 
G078 622 577 595 642 
 
26 7 7 12 
G079 758 663 670 646 
 
37 8 11 8 
G080 2211 1929 2027 1363 
 
45 27 52 27 
G081 1992 2113 2016 2042 
 
24 24 22 23 
G082 2963 397 1079 331 
 
19 5 9 4 
G083 709 682 656 664 
 
38 8 10 9 
G084 988 1072 1020 1053 
 
24 13 10 12 
G085 993 1027 990 1003 
 
34 13 15 13 
G086 2207 540 986 1012 
 
22 7 10 12 
G087 2128 2329 2175 2166 
 
21 25 17 27 
G088 604 613 600 601 
 
29 7 7 7 
G089 1403 1052 1135 1002 
 
23 12 11 12 
G090 2132 1698 1895 3331 
 
19 19 11 36 
stdcz8 320 338 335 337 
 
27 4 4 5 
stdcz9 323 337 338 340 
 
27 4 4 5 
G091 682 664 668 630 
 
27 8 7 7 
G092 616 607 597 585 
 
46 8 12 8 
G093 2335 2686 2414 3304 
 
20 28 17 41 
G094 0 5328 1682 ****** 
 
4403 2658 3013 ******* 
G095 658 617 595 600 
 
36 8 9 8 
stdcz10 357 336 341 343 
 
27 4 4 4 
stdcz11 349 338 336 344 
 
27 4 4 5 
stdcz12 332 337 335 354 
 




Age estimates (Ma) 
 
1σ age error (Ma) 

















stdcz1 336 338 333 379 
 
28 4 4 5 
stdcz2 327 338 332 345 
 
30 4 4 5 
stdcz3 350 338 337 338 
 
28 4 4 5 
glass1 5099 1404 4494 8078 
 
16 16 44 71 
glass2 5085 1396 4598 8103 
 
16 15 47 71 
G001 653 565 564 531 
 
41 7 10 7 
G002 2032 122 286 213 
 
23 1 4 3 
G003 2067 1996 2026 2021 
 
19 20 12 20 
G004 2093 1940 1996 1891 
 
22 20 19 21 
G005 895 651 728 644 
 
144 10 45 15 
G006 697 444 482 564 
 
26 5 5 6 
G007 675 679 657 680 
 
32 8 9 8 
G008 2031 2067 2031 2083 
 
20 21 14 21 
 404 
 
G009 3161 3085 3064 3005 
 
17 29 14 29 
G010 702 604 589 617 
 
73 8 18 10 
G011 1068 992 975 992 
 
42 11 18 14 
G012 973 1025 985 982 
 
25 11 10 12 
G013 2021 2055 1991 2013 
 
20 21 13 21 
G014 928 692 737 707 
 
43 8 14 10 
G015 3039 3079 3020 3132 
 
17 29 19 33 
G016 1431 1374 1385 1409 
 
20 15 10 15 
G017 1149 1184 1154 1158 
 
32 13 16 14 
G018 2120 2087 2081 2139 
 
20 21 16 28 
G019 765 665 668 658 
 
38 8 11 8 
G020 582 585 558 584 
 
40 7 9 8 
G021 2081 2057 2021 2014 
 
20 21 16 22 
G022 2095 1975 1968 1946 
 
19 20 13 20 
G023 1805 1717 1733 1663 
 
29 19 24 18 
G024 1740 1614 1658 1587 
 
19 17 11 16 
G025 2101 2063 2038 2000 
 
19 21 14 21 
G026 2115 1894 2004 1815 
 
18 19 11 18 
G027 652 519 529 500 
 
46 6 10 6 
G028 627 537 541 473 
 
97 7 22 13 
G029 2931 2797 2827 2756 
 
17 27 14 27 
G030 2646 2341 2467 2360 
 
18 23 16 24 
stdcz4 325 337 337 344 
 
29 4 4 5 
stdcz5 360 337 341 333 
 
28 4 4 5 
G031 2067 1662 1858 1685 
 
19 17 12 17 
G032 2076 2039 1971 1968 
 
23 21 20 22 
G033 2851 949 1713 440 
 
18 11 13 5 
G034 576 554 533 542 
 
64 7 14 8 
G035 1963 1617 1778 1721 
 
19 17 11 26 
G036 2088 1978 1993 1986 
 
19 20 13 21 
G037 1801 1881 1828 1824 
 
23 20 17 20 
G038 2041 2153 2065 2138 
 
22 22 20 25 
G039 624 644 606 627 
 
62 8 15 11 
G040 2046 2019 1991 1921 
 
19 20 12 20 
G041 675 534 554 567 
 
31 6 7 7 
G042 2077 2084 2030 2008 
 
19 21 13 20 
G043 2162 2221 2153 2120 
 
20 22 17 22 
G044 3108 656 1408 1086 
 
80 15 66 33 
G045 2065 1777 1886 1666 
 
21 19 15 17 
G046 1932 1853 1857 1860 
 
19 19 12 19 
G047 1499 1439 1433 1440 
 
23 15 13 15 
G048 813 585 596 592 
 
46 7 12 7 
G049 817 543 583 586 
 
85 7 21 9 
G050 674 583 587 638 
 
31 7 7 11 
G051 582 541 521 551 
 
40 6 9 8 
G052 578 497 508 509 
 
26 6 6 5 
 405 
 
G053 2163 60 163 150 
 
19 1 2 2 
G054 2001 2007 1969 1966 
 
22 21 17 20 
G055 2318 2104 2167 2073 
 
18 21 12 21 
G056 2116 1995 2031 1979 
 
20 20 15 20 
G057 1851 1729 1755 1674 
 
20 18 12 17 
G058 2036 1649 1834 1672 
 
18 17 10 18 
G059 1382 1239 1243 1135 
 
25 13 13 12 
G060 2102 1785 1915 1797 
 
18 18 11 19 
stdcz6 336 337 334 337 
 
29 4 4 5 
stdcz7 301 338 342 346 
 
30 4 4 5 
G061 678 557 571 549 
 
103 8 25 10 
G062 662 536 535 526 
 
99 7 22 12 
G063 633 589 573 579 
 
42 7 10 7 
G064 508 518 495 505 
 
39 6 8 6 
G065 579 554 545 567 
 
45 7 10 7 
G066 453 602 556 592 
 
72 7 16 8 
G067 652 650 631 644 
 
31 7 8 7 
G068 559 615 592 620 
 
83 8 20 9 
G069 487 554 534 549 
 
76 7 17 7 
G070 627 618 600 583 
 
47 7 12 6 
G071 1236 884 958 867 
 
83 11 35 15 
G072 2564 2491 2492 2339 
 
18 24 13 23 
G073 3024 3113 2995 3008 
 
17 29 16 29 
G074 636 628 611 613 
 
68 8 17 9 
G075 2065 453 844 658 
 
21 5 8 8 
G076 739 555 556 547 
 
140 8 33 12 
G077 667 670 629 649 
 
54 8 14 9 
G078 716 679 672 671 
 
42 8 12 9 
G079 716 683 666 669 
 
72 9 20 10 
G080 658 634 620 631 
 
45 7 11 8 
G081 613 624 610 644 
 
49 7 13 19 
G082 1241 957 1047 960 
 
24 11 10 12 
G083 2020 1610 1752 1744 
 
21 17 14 20 
G084 1053 1037 1017 1104 
 
28 11 12 24 
G085 2166 2219 2125 2165 
 
21 22 18 24 
G086 1845 1884 1805 1818 
 
20 19 13 19 
G087 1215 1200 1177 1139 
 
27 13 13 13 
G088 2689 2606 2609 2554 
 
17 25 14 25 
G089 2091 651 1084 497 
 
20 7 9 7 
G090 1142 924 999 893 
 
61 11 27 13 
stdcz8 360 338 343 336 
 
29 4 4 5 
stdcz9 339 338 335 330 
 
29 4 4 5 
G091 2058 1855 1906 1806 
 
25 20 22 19 
G092 733 558 567 529 
 
45 7 11 7 
G093 1906 1651 1759 1731 
 
19 17 11 18 
G094 609 553 559 513 
 
69 7 16 7 
 406 
 
G095 2307 27 84 26 
 
24 0 1 0 
G096 1410 1385 1357 1404 
 
34 16 21 21 
G097 675 634 616 643 
 
35 7 9 14 
G098 568 601 579 577 
 
27 7 6 6 
G099 486 565 537 551 
 
72 7 16 10 
G100 2878 2597 2762 2424 
 
17 25 13 26 
G101 1940 872 1242 1238 
 
21 10 11 13 
G102 1756 1696 1663 1752 
 
27 18 21 21 
G103 698 620 594 630 
 
74 8 18 9 
G104 1994 1840 1897 1689 
 
24 20 20 18 
G105 769 817 786 821 
 
31 9 10 11 
G106 1982 1996 1958 1950 
 
21 20 15 20 
G107 2070 2171 2078 2018 
 
20 22 16 23 
G108 621 587 581 584 
 
42 7 11 7 
G109 697 655 640 631 
 
38 8 10 8 
G110 2070 1838 1950 2102 
 
25 20 22 24 
G111 2071 2219 2072 2127 
 
23 23 22 24 
G112 492 581 540 580 
 
47 7 10 8 
G113 3019 2885 2846 2838 
 
20 29 30 37 
G114 2004 2150 2039 2083 
 
19 22 14 21 
G115 697 604 591 587 
 
39 7 10 7 
G116 639 637 628 642 
 
34 7 9 8 
G117 1206 1214 1179 1196 
 
23 13 10 13 
G118 2040 1979 1915 1923 
 
28 21 27 32 
G119 709 800 743 793 
 
97 11 29 29 
G120 514 571 545 556 
 
105 7 23 10 
stdcz10 357 338 342 348 
 
29 4 4 5 
stdcz11 351 337 337 339 
 
29 4 4 5 
stdcz12 326 332 338 341 
 













Annexe 8: Données TBT pour l’Anti-Atlas1 
Bou Azzer 
          Name Rs (µm) Weight(µg) FT 4He(ncc/g) U (ppm) Th (ppm) eU (ppm) Th/U Age (Ma) Age c. (Ma)* 
16BA-A 
 
5.3 0.769 48668.9 11 15.4 14.7 1.4 27 36 
16BA-D 
 
1.21 0.729 92228.3 12.2 27.3 18.7 2.2 41 56 
16BA-B 
 
1.8 0.69 468149.3 22.8 69.1 39.4 3 99 143 
16BA-C 
 
1.11 0.641 426626 33.8 108.6 59.8 3.2 59 93 
           Draa Inlier 
          Name Rs (µm) Weight(µg) FT 4He(ncc/g) U (ppm) Th (ppm) eU (ppm) Th/U Age (Ma) Age c. (Ma)* 
DRAA3A 43.1 1.8 0.762 375806.1 26.2 4.7 27.3 0.18 112 147 
DRAA3B 53.6 3.48 0.825 442744.3 19,0 8.4 21,0 0.44 172 209 
DRAA3C 42.2 1.71 0.7 288537.4 24.4 2.8 25.1 0.12 94 134 
DRAA3D 44.4 2.6 0.728 305717.4 16.5 10,0 18.9 0.61 133 182 
DRAA3E 54.1 3.6 0.809 401341.6 23.2 1.8 23.6 0.08 139 172 
DRAA3F 47 2.35 0.778 257404.1 21.5 6.5 23,0 0.30 91 118 
DRAA3H 55.5 4.01 0.803 500310.7 17.1 14.3 20.6 0.83 199 248 
DRAA3I 41.4 1.92 0.717 254215.9 23.2 10.1 25.7 0.44 81 113 
DRAA3J 52.8 2.45 0.729 955139.1 57.3 12.8 60.4 0.22 129 177 
DRAA3K 47.8 2.44 0.793 507306.1 23.7 14.7 27.2 0.62 153 192 
DRAA3L 51.1 3.05 0.794 404254.5 21.4 6.8 23,0 0.32 144 181 
DRAA3M 50.1 3.01 0.778 495338.1 29.4 9.1 31.5 0.31 128 165 
DRAA3N 45.6 1.9 0.735 604585.8 32,0 5.8 33.4 0.18 148 201 
DRAA3O 59.1 4.05 0.798 625426.6 32.2 4.5 33.3 0.14 153 192 
 
1: Rs (sphere equivalent radius) and FT (ejection factor) have been calculated using the developed procedure of Gautheron and Tassan-Got (2010) and 
Ketcham et al. (2011). *(U-Th-Sm)/He age corrected from alpha-ejection with the FT (Farley et al., 1996) 
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Abstract – The absence of a sedimentary record on large cratonic areas often prevents the recon-
struction of the history of their vertical movements. The Reguibat Rise, belonging to the West African
Craton, is typically a large basement high, whose Meso-Cenozoic history is poorly known because of
the extreme reduction of this sedimentary record. In this paper we present the first thermochronological
data from the centre of the Reguibat Rise, and combine them with the geometry of the sedimentary
formations in the adjoining Tindouf and Taoudeni basins situated north and south, respectively. Fission
track analysis on apatite yields ages from 256 ± 21 Ma to 139 ± 8 Ma, and 120 ± 10 Ma by (U–Th)/He
dating. Two competing scenarios are tested based on these data with thermal history modelling. We
favour the scenario that includes a Late Jurassic/Early Cretaceous cooling of the samples, based on
stratigraphical constraints and the thermochronological results. We then propose a new model for the
evolution of this region and reveal the occurrence of a previously unknown major exhumation event
at the Jurassic/Cretaceous transition accounting for the main present-day structures.
Keywords: Thermal modelling, Reguibat Rise, Tindouf/Taoudeni basins.
1. Introduction
Sedimentary archives constitute the first-choice evid-
ence for building the geological history of the Earth’s
surface. Their absence greatly limits interpretations
but raises the challenging question of whether a sed-
imentary cover was ever deposited or if it has been
eroded. This is crucial for intracontinental basins and
adjacent basement highs, which are commonly con-
sidered as stable areas because they appear to be re-
latively unaffected by plate tectonics, and are further
from plates boundaries. Moreover, data are lacking to
unravel the history of their vertical movements. Nev-
ertheless, intracratonic basins may have experienced
protracted subsidence interrupted by phases of uplift.
The mechanisms responsible for such vertical move-
ments are still largely debated for both subsidence and
uplift (Armitage & Allen, 2010). For example, recent
data acquired on the Phanerozoic Williston and Western
Canada sedimentary basins and the adjacent Canadian
Shield show that large regions of the North American
continent were buried under sedimentary basins dur-
ing Palaeozoic time, before significant Palaeozoic –
Early Mesozoic unroofing removed these strata (Fein-
stein et al. 2009; Flowers et al. 2012). Authors have
proposed either dynamic topography (Flowers et al.
2012) or far-field effects of orogenic processes (Fein-
stein et al. 2009) to account for these movements. Un-
ravelling the vertical motions affecting intracontinental
regions could contribute to a better understanding of the
†Author for correspondence: remi.lepretre@u-psud.fr
coupled evolution of uplifting and subsiding areas in a
‘source-to-sink’ context.
The Reguibat Rise (RR) in the northern part of
the West African Craton (WAC) (Fig. 1a) is formed
by Archaean and Lower Proterozoic rocks. Sediment-
ary rocks are not present except for some patches
of poorly dated Cenozoic formations (Gevin, 1960;
Fabre, 2005). The RR is bounded to the north by the
Tindouf Basin and to the south by the Taoudeni Basin,
both of which are filled by Proterozoic and/or Palaeo-
zoic sediments (Fig. 1b). The original extent of any
Proterozoic/Palaeozoic cover over the RR is unknown.
Moreover, though poorly represented, Meso-Cenozoic
sediments in these two basins and locally on the edge
of the RR testify that vertical movements had occurred
in the last 250 Ma: the syncline-shape of the Palaeo-
zoic Tindouf Basin unconformably topped by hori-
zontal Cretaceous strata is one example. This region
is key to understanding the stability of the WAC during
Meso-Cenozoic times as it is located at the intersec-
tion of several geological domains: it is bounded to
the west by the Central Atlantic, which opened dur-
ing the early Mesozoic (Labails et al. 2010), and to
the north by the active Cenozoic Atlas System (Frizon
de Lamotte et al. 2000). We have conducted the first
low-temperature thermochronology study in this area,
combined with the construction of an isopach map of
the Upper Palaeozoic succession in the Tindouf Basin
and a regional cross-section between the Taoudeni and
Tindouf basins over the RR. Together with the available
geological data, we are able to propose a new model
for the vertical motion of this region of the WAC.





















Figure 1. (a) Simplified map of West Africa (after Peucat et al. 2005) showing the location of the West African Craton and the region of study. (b) Geological map of the Reguibat Shield and
neighbouring basins. The reference cross-section is represented by the black bold line. The white star in the Mauritanian Adrar marks the location of the Richat structure.
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2. Geological setting
2.a. The Reguibat Rise (RR)
The RR (Fig. 1b) is a vast, ENE-trending basement
arch along the northern part of the WAC (Fig. 1a). It
is located south of the northern edge of the WAC, the
latter extending to the Anti-Atlas Variscan Belt north
of the Tindouf Basin (Gasquet et al. 2008). The to-
pography of the RR is relatively flat, with elevations
ranging from 200 to < 500 m and a slight asymmetry
with decreasing elevations from north to south and
from east to west towards the Atlantic margin. The
RR basement is divided into two regions based on
their respective ages (Dillon & Sougy, 1974; Bessoles,
1977; Choubert & Faure-Muret, 1990): an Archaean
western part, consisting in high-grade metamorphic
rocks, migmatites or charnockites with ages ranging
between 3.5 and 2.5 Ga, and an Eburnean eastern part
(2.2–2.0 Ga), representing the highest elevated part of
the arch. Along its western edge, the Reguibat base-
ment is involved in the Variscan Mauritanides fold-
and-thrust belt (Villeneuve et al. 2006). There is a
thin and scattered Meso-Cenozoic cover that exists
over parts of the RR, represented by the so-called ‘ha-
mada’ formations (100 to < 200 m thick). These con-
tinental formations mainly occur in the eastern part of
the rise (Gevin, 1960; Choubert & Faure-Muret, 1990).
They are poorly dated (Fabre, 2005), although the up-
permost parts are considered to be Late Cenozoic in
age.
2.b. Adjacent basins: Tindouf, Taoudeni and Tarfaya
basins
The Tindouf Basin is a large E–W-trending syn-
clinorium flanking the RR to the north. The southern
flank of the basin has a low (5–10°) dip whereas the
northern flank is involved in the Variscan deformation
of the Anti-Atlas Belt (Destombes, Hollard & Wille-
fert, 1985; Burkhard et al. 2006). The total thickness
of the Palaeozoic sedimentary succession reaches 5–
6 km at a maximum in the centre of the basin, but
thins southward (Boote, Clark-Lowes & Traut, 1998)
(Fig. 2). Cambrian strata do not crop out, but have
been identified (in drill data and seismic data) thin-
ning southwards on the Reguibat basement between
two erosion surfaces (Deynoux, Sougy & Trompette,
1985; Boote, Clark-Lowes & Traut, 1998), and laterally
in the Zemmour (Sougy, 1964). The Ordovician depos-
its correspond to the glacial Hirnantian interval and are
overlain by thin marine Silurian deposits (20–70 m).
The Devonian series, which unconformably overlies
the latter, begins in the Lochkovian, before an Emsian–
Eifelian transgression, followed by a generalized re-
gression from the Fammenian until the beginning of
the Carboniferous (Guerrak, 1989; Wendt et al. 2009).
The Devonian series is about 1000 m thick on the
southern flank of the Tindouf Basin. Carboniferous de-
posits (1.5–2 km thick) exhibit an alternation of trans-
gressions and regressions until the Middle Namurian.
Authors have agreed that communication existed
between the Tindouf Basin and the Taoudeni Basin
at least until the end of the Early Carboniferous trans-
gression (Bertrand-Sarfati et al. 1991; Legrand-Blain
& Perret-Mirouse, 2000). The Palaeozoic succession is
unconformably overlain by the so-called hamada form-
ations. Lower Cretaceous deposits are well represented
in the western part of the Tindouf Basin (Sougy, 1959;
Choubert, Faure-Muret & Hottinger, 1966; Fabre, 2005,
p. 428), with thicknesses of a few hundred metres.
Overlying these, Cenomano–Turonian deposits form
a carbonate benchmark throughout the whole of north-
ern Africa (Sahagian, 1988). Paleocene sandstones rest
unconformably on these carbonate formations (Fabre,
2005, p. 428), and the uppermost formations con-
stitute the ‘Hamada’ sensu stricto, which are poorly
dated, but thought to be Neogene in age (Gevin,
1960; Choubert & Faure-Muret, 1990; Zouhri et al.
2008).
The Taoudeni Basin, located to the south of the
RR, is a large basin (2 000 000 km2) containing mainly
Proterozoic and Palaeozoic sediments. Stratigraphic
studies, conducted in both the Adrar (northwestern
part) and the Hank (northeastern part) basins (Monod,
1952; Villemur, 1967), show consistent sedimentary
successions, with few lateral facies changes (Fig. 2).
Above a significant thickness of Proterozoic series, an
unconformable Palaeozoic succession begins with a
Cambrian – Lower Ordovician sequence (< 1500 m),
which is separated from Upper Ordovician glacial de-
posits by an erosion surface. After the Hirnantian gla-
cial episode, the Silurian transgression (Silurian thick-
ness of  100 m) is recorded all over the WAC, sug-
gesting a common history for the whole region. Fi-
nally, Devonian and Carboniferous strata rest uncon-
formably on the Silurian. Transgression and regres-
sion phases similar to those observed in the Tindouf
Basin have been recognized. From the end of the
Devonian, continental influences are recorded (Fabre
& Moussine-Pouchkine, 1971). The Carboniferous and
Devonian succession is > 1 km thick in the Hank Sub-
basin. There is a sedimentary hiatus between the Per-
mian and the end of the Jurassic. The Lower Creta-
ceous is represented by the ‘Continental Intercalaire’
(Killian, 1931; revised by Furon, 1956). Strata of
Late Cretaceous age are present only in the eastern
part of the basin (Fabre et al. 1996; Luger, 2003).
The Taoudeni Basin is partially covered by Neo-
gene deposits, which can reach 100 m in thickness
(Fig. 1b).
The Tarfaya Basin occupies the western part of the
region. It has been an area of subsidence since the
end of Palaeozoic times and preserves a comprehens-
ive record of the Late Mesozoic history of the area
(Choubert, Faure-Muret & Hottinger, 1966; El Khatib,
1995). Following the break-up of Pangaea, a c. 10 km
thick succession of Triassic clastic sediments was de-
posited. This was followed by a transgressive Jurassic
succession until an abrupt shift from carbonate plat-
form to deltaic and continental environment occurred
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Figure 2. Stratigraphic logs of the basins. (a) Tarfaya basin (after Ranke, von Rad & Wissmann, 1982); (b) southern flank of the
Tindouf Basin (after Guerrak, 1989); (c) Hank Sub-basin (after Villemur, 1967); (d) Mauritanian Adrar (after Monod, 1952).
at the beginning of the Early Cretaceous. More than
2 km of Lower Cretaceous strata are present in the
basin. Marine conditions resumed from Cenomano–
Turonian to Eocene time. The palaeoenvironment then
changed in response to the Atlas uplift (Frizon de
Lamotte et al. 2000). Thin continental Neogene de-
posits cap the stratigraphic succession (Choubert,
Faure-Muret & Hottinger, 1966; Martinis & Visintin,
1966).
3. Material and methods
3.a. Low-temperature thermochronology
Ten samples, provided by the BRGM (Bureau de
Recherches Géologiques et Minières), have been
collected from the central part of the RR in the
Archaean basement (Fig. 1b; see Table 1 for exact
locations). The samples were crushed and sieved,
then apatites were isolated using the conventional
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Table 1. Fission track analysis results
Rock Elevation ρs ρi ρd Central age MTL
Sample type Location (m) (Ns) (Ni) (Nd) (Ma) ± 1σ (μm) Dpar
TEN1153 gabbro 10° 30′ 216 0.759 0.333 6.14 256 ± 21 12.3 ± 2.3 2.94 ± 0.16
36′′ W (581) (255) (9475) (23) (102)
24° 1′
12′′ N
TEN1185 gabbro 10° 30′ 236 2.652 1.806 6.07 163 ± 10 12.4 ± 2.1 3.15 ± 0.15
0′′ W (875) (596) (9475) (23) (101)
24° 6′
36′′ N
TGH3163 granite 9° 52′ 305 1.546 1.219 5.99 139 ± 8 11.9 ± 1.8 1.94 ± 0.12
48′′ W (881) (695) (9475) (20) (101)
24° 52′
48′′ N
TGH4072A granite 9° 43′ 273 1.784 0.964 5.92 199 ± 13 12.4 ± 1.5 1.85 ± 0.19
12′′ W (883) (477) (9475) (20) (113)
24° 28′
48′′ N
ρ – density of tracks, s, i – spontaneous and induced densities in apatites and the mica detector; d – tracks density of the neutron glass
monitor (CN5). Densities are expressed in 105t/cm2. Ns, Ni and Nd are the number of counted spontaneous and induced tracks and in the
glass monitor. MTL – mean track length. Values in bracket for central age and MTL are, respectively, the number of single-grain ages and the
number of lengths measured. 1σ is the standard deviation. Dpar corresponds to a kinetic factor determined for each sample.
Table 2. (U–Th)/He results for sample TEN1185
Name Nb. Rs (μm) Weight (μg) FT 4He (ncc/g) U (ppm) Th (ppm) eU (ppm) Age (Ma) Age c. (Ma)∗
1185A 4759 51.1 3.06 0.815 3.44 72.3 95.5 95.2 98.1 120.4 ± 9.6
1185B 4762 50.5 3.47 0.811 1.67 39.9 56.3 53.4 75 92.5 ± 7.4
1185C 4754 39.8 1.49 0.739 2.11 94.7 132.2 126.4 93 125.8 ± 10.1
1185D 4751 68.1 8.58 0.851 8.97 53.4 62.1 68.3 126.9 149.1 ± 11.9
1185E 4752 30.7 0.81 0.702 5.41 49.6 93.1 71.9 77.1 109.9 ± 8.8
∗(U–Th)/He age corrected from alpha-ejection, with analytical incertitude at one sigma. FT – ejection factor.
procedure (heavy liquids, magnetic and hand-picking
separations). Five samples where apatite crystal yield
was sufficient were then mounted in epoxy resin and
etched in 5M HNO3 for 20 seconds at 20 ± 1 °C to
reveal spontaneous tracks.
The external detector method was used for ana-
lysis (Gleadow & Duddy, 1981). Neutron irradiation
was carried out in Garching (Germany); neutron flu-
ence was monitored using the standard reference
CN5. Counting was done on a Leica light micro-
scope equipped with a gridded ocular at a total × 1000
magnification. The ‘central age’ method was followed
(Galbraith & Laslett, 1993), using the zeta calibration
method (Hurford & Green, 1983), with a zeta factor
determined by the first author of 368 ± 10, determined
with CN5 glass dosimeters and IUGS apatite age stand-
ards (Hurford, 1990). Confined track length measure-
ments were carried out using the same microscope with
a × 1000 magnification and a digitizing tablet linked
via a drawing tube to the microscope.
(U–Th)/He analysis was carried out on the only
sample where euhedral apatite crystals were observed.
Crystals were dimensionally characterized along the
three axes and placed into a platinum basket. Ejection
factors and sphere equivalent radius were determined
using the Monte Carlo simulation from Ketcham, Gau-
theron & Tassan-Got (2011) (see Table 2). Protocol for
the measurement of He, U and Th content has been de-
scribed in Douville et al. (2010), using an inductively
coupled plasma quadrupole mass spectrometer (ICP-
QMS) series II CCT Thermo-Electron at LSCE (Labor-
atoire des Sciences du Climat et l’Environnement)
(Gif-sur-Yvette; France). The analysis was calibrated
using internal and external age standards, including
Limberg Tuff. Mean AHe ages of 16.6 ± 1.1 Ma and
31.8 ± 0.5 Ma have been measured for the Limberg
Tuff and Durango yellow apatite, which are in agree-
ment with literature data (i.e. 16.8 ± 1.1 Ma from
Kraml et al. 2006 and 31.4 ± 0.2 Ma from McDow-
ell, McIntosh & Farley, 2005). Error on the AHe age
at 1σ is estimated at 8 % reflecting uncertainty in the
ejection factor (FT) correction and standard dispersion.
The final He, U–Th content and AHe age are reported
in Table 2.
Thermal history modelling was conducted with the
HeFTy software (Ketcham, Gautheron & Tassan-Got,
2011, v.1.7.4), using the annealing model of Ketcham
et al. (2007), and the Kolmogorov–Smirnov test as a
statistical test for the goodness of fit. The parameter
Dpar was used in the modelling, which is linked to the
chemistry of the apatites and hence to the kinetics of
track annealing (Burtner, Nigrini & Donelick, 1994;
Barbarand et al. 2003).
3.b. Reference layer mapping in the Tindouf Basin
Seventeen wells, mainly located on the southern flank
of the Tindouf Basin, out of a total of 23 wells extracted
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Figure 3. (a) Map of the isopachs of the Devonian. Limits of the top Devonian and the top Silurian are the black lines. Black crosses
indicate the position of the wells used to build the surfaces. (b) Map of the isobaths of the Devonian. The limit of the top Devonian
is indicated by a black line. Wells are located the same way as (a). Outside of the limits of the top Devonian surfaces are not reliable
due to the gridding method, which extrapolates the data to fill the map at the boundaries. (c) Regional cross-section following 8°W
meridian, based on the geometry of the Devonian in the Tindouf Basin from our maps. Geometries in the Taoudeni Basin are based on
published literature; vertical exaggeration × 30.
from a TOTAL database, were selected on the basis that
the following information was available: (1) surface el-
evation of the well, (2) depth of the top of the Devonian
succession and (3) depth of the top of the Silurian suc-
cession. Combined with present-day surface contours
of top Devonian and top Silurian formations, these data
were used to construct two surfaces using Surfer soft-
ware (Golden Software Inc) by krigging gridding. Tops
of the Silurian and Devonian levels were modelled and
used to build an isopach map of the Devonian cover-
ing the Tindouf Basin (Fig. 3a). This map, associated
with the top Devonian level, gives us insights about the
variation in thickness of the Upper Palaeozoic succes-
sion across the basin. These data have also been used
to draw a regional cross-section at basin-scale from the
Tindouf Basin through the RR to the Taoudeni Basin
(Fig. 3c). Published data were used to constrain the
Taoudeni Basin part of the cross-section.
4. Results
4.a. Low-temperature thermochronology results
The fission track (FT) results are presented in
Table 1, and track length histograms are presented in
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Figure 4. Thermal modelling for the model 1. The light grey area represents the envelope for statistically good fitting time–temperature
paths (GOF values> 0.50). The dark grey area represents the envelope for statistically acceptable time–temperature paths (GOF values
> 0.05). The bold line is the best fit.
Figure 5. Thermal modelling for the model 2. Same legend as Figure 4.
Figures 4 and 5. FT ages are 256 ± 21 Ma (TEN1153),
199 ± 13 Ma (TGH4072A), 163 ± 10 Ma (TEN1185)
and 139 ± 8 Ma (TGH3163), respectively. Mean track
lengths (MTL) are between 12.3 and 12.4 μm with
a large standard deviation (2.3–2.4 μm) for three of
the samples. (U–Th)/He dating on TEN1185 gave five
replicates, 149 ± 12 Ma, 110 ± 9 Ma, 126 ± 10 Ma,
120 ± 10 Ma, 92 ± 7 Ma, giving a mean age of
120 ± 10 Ma (Table 2). Kinetic factors Dpar (Burtner,
Nigrini & Donelick, 1994; Barbarand et al. 2003) are
quite constant for each sample, with low standard devi-
ation (Table 1) Together with the FT ages, they indicate
a homogeneous population in each sample.
4.b. Map of the Upper Palaeozoic layers of the Tindouf
Basin
The isopach map of the Devonian is presented in
Figure 3a, with positions of the wells and the present-
day limits of outcrops of the top Silurian and the top
Devonian. We clearly identify two large sub-basins,
separated by a high at 7°W. The maximum thicknesses
of the Devonian reaches at least 1300 m in the western
basin and 1900 m in the eastern one. In the region of
the high, the Devonian is 700–800 m thick.
The main observation is the general decrease in
thickness from east to west. The limited well data and
the extensive Variscan deformations (Burkhard et al.
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2006) in the northern flank of the Tindouf Basin pre-
clude precise estimation of the Devonian thickness.
Thus, for the northern part of the map, the two regions
with zero elevation are likely to result from both a lack
of precision due to the low number of wells in the north
of the basin and to perturbations related to the Variscan
faults and folds.
Together with the depths of the top Devonian (base
of the Carboniferous), we were able to evaluate the
total thickness for the Upper Palaeozoic formations
bounding the northern edge of the RR. In the case of
the Tindouf Basin, the thickness ranges from 1.5 to
2 km for the southern flank of the basin, to a maximum
of 3 km in the centre of the eastern sub-basin between
27°N and 28° 30′ N. This estimate is nevertheless a
lower limit, as the Carboniferous is totally eroded.
4.c. Thermal history modelling
4.c.1. Geological constraints
Two models were tested, assuming different geological
constraints. Both models consider that (1) samples were
close to the surface during the Cambrian as attested by
(i) the thinning of the Cambrian strata in the Tindouf
Basin towards the RR basement between two erosion
surfaces (Deynoux, Sougy & Trompette, 1985; Boote,
Clark-Lowes & Traut, 1998) and (ii) the existence
of an unconformity between the Cambrian succession
and the Precambrian basement in the Taoudeni Basin
(Perrin, Elston & Moussine-Pouchkine, 1988); and (2)
samples reached the surface during the Cenozoic in ac-
cordance with the presence of continental deposits in
both the Tindouf and Taoudeni basins and on the RR.
An additional constraint has been added for model 2:
samples are considered to have been at the surface at
the end of the Jurassic – beginning of the Cretaceous
because continental Lower Cretaceous sandstones rest
directly upon the RR basement southeast of the Tarfaya
Basin (Fig. 1b).
4.c.2. Model 1
Modelling leads to a two-step thermal history (Fig. 4).
All modelled FT age and track length distributions
show acceptable fits with the real data, with goodness of
fit (GOF) ranging from 0.78 to 0.96 for modelled ages,
and from 0.65 to 0.86 for modelled MTL (a GOF> 0.5
is considered as acceptable). Large ‘constraint boxes’
have been chosen to cover all possibilities from sur-
face conditions at the end of Cambrian until the end of
the Cenozoic (boxes between 440–100 and 100–0 Ma
and, respectively, 20–150 °C and 20–130 °C). Model-
ling suggests that the samples were subjected to tem-
peratures higher than 100 °C at the end of the Carbon-
iferous. Cooling proceeds with a continuous and gentle
slope of the time–temperature path until the samples
reach the surface temperature during the Cenozoic, cor-
responding in our models to samples reaching temper-
atures from 60 to 20 °C between 60 Ma and the present.
This corresponds to a typical basement-cooling path,
which may reflect a slow but continuous exhumation
since the end of Palaeozoic times.
4.c.3. Model 2
The Early Cretaceous constraint (meaning a ‘constraint
box’ between 150–80 Ma and 20–40 °C, and keeping
a wide box between 440–80 Ma and 60–150 °C) pro-
duces a quite different thermal history (Fig. 5). Com-
paring real datasets with modelled ones gives a GOF
ranging from 0.58 to 0.86 for modelled ages and from
0.59 to 0.98 for modelled MTL. The Palaeozoic thermal
evolution is similar to that of model 1. The Meso-
Cenozoic part contrasts with the previous basement-
cooling history, with a faster cooling, the climax of
which occurred during the Late Jurassic – Early Creta-
ceous. Following this cooling, weak heating occurred
during the Late Cretaceous to Palaeogene period, fol-
lowed by an episode of weak cooling during the Neo-
gene. AHe data for sample TEN 1185 is in agreement
with this model and confirm the accelerated phase of
cooling during the Late Jurassic – Early Cretaceous,
slightly older than the mean age (120 ± 10 Ma). Pre-
Cenozoic AHe data also show that the Upper Creta-
ceous/Palaeogene heating is not robustly constrained
and will not be considered further.
5. Discussion
The two tested models appear statistically coherent with
the data and either of them could represent the true
thermal history. We nevertheless, prefer model 2 as it
is more consistent with the geological evidence. The
reasons for this preference are discussed below.
The isopach map of the Devonian strata and our
estimates of the thickness of the Upper Palaeozoic suc-
cession suggest that the sedimentary realm during the
Late Palaeozoic could have extended further south over
the RR. In contrast, the Upper Palaeozoic succession is
much thinner in the Taoudeni Basin (Hank and Adrar
sub-basins) and Carboniferous strata are absent in the
Mauritanian Adrar (Figs 1, 2). The Devonian succes-
sion is generally thinner in the Taoudeni Basin than
in the Tindouf Basin although it can reach 500 m in
thickness in the Adrar. The Taoudeni Basin suffered
later erosion and the existence of Carboniferous strata
in the western part is not constrained, whereas in the
Hank Sub-basin, its top is eroded (Villemur, 1967).
Palaeontological evidence (Legrand-Blain & Perret-
Mirouse, 2000) suggests that the same fauna is present
in the Carboniferous of the Hank Sub-basin and the
Tindouf Basin. Finally, reviewing the stratigraphy of
the WAC, Bertrand-Sarfati et al. (1991) considered that
the Taoudeni and the Tindouf basins have a common
history until Namurian times.
We therefore propose as a working hypothesis, that
the whole region was a site of deposition from Silurian
to Carboniferous times (Fig. 3c). This is consistent with
the FT ages which all post-date the Carboniferous,
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assuming a total resetting of the samples by a tem-
perature above 110 °C, which may correspond to a sig-
nificant burial during the Late Palaeozoic. The present-
day separation of the Tindouf and the Taoudeni basins
could be the result of either Late Palaeozoic and/or
Meso-Cenozoic events, or both. We will now discuss
the age of this structuring.
5.a. Palaeozoic scenario
Cambro-Ordovician rocks record different histories in
the different areas considered (Taoudeni, Reguibat and
Tindouf) (Fig. 2). This period corresponds to an ex-
tensional episode in northern Gondwana (Alvaro et al.
2007) during which the Taoudeni and Tindouf basins
may have been separated by a threshold. The consistent
Silurian record in each basin suggests that a sediment-
ary link between the two basins over the RR existed
at that time (Fig. 2; Luning et al. 2000). The overlying
Upper Palaeozoic formations are capped by an erosion
surface which truncates either the Devonian or the Car-
boniferous sequence and is overlain by either Jurassic
or Cretaceous strata. This unconformity has been ex-
tensively termed the Hercynian (or Variscan) uncon-
formity (Boote, Clark-Lowes & Traut, 1998 as an ex-
ample). The time interval that it represents can encom-
pass other erosion events (for a discussion about the
Hercynian unconformity, see Frizon de Lamotte et al.
2013). Hence, a substantial part of the sedimentary
record may be absent in the Devonian–Carboniferous
formations.
A recent study (Frizon de Lamotte et al. 2013) re-
ports a Late Devonian thermal event associated with re-
gional extension which is recorded all over the northern
margin of Gondwana (from northern Africa to Arabia).
This Devonian event appears to have been synchronous
with the formation of various basement arches separ-
ated by wide intracontinental basins throughout this
large region. It is particularly marked in the Anti-Atlas
(Wendt, 1988; Baidder et al. 2008) and Bechar Basin
(Frizon de Lamotte et al. 2013). Subsurface data re-
veal the existence of unconformities between Upper
Devonian, or earlier series, and Carboniferous or later
series. The relatively consistent thickness of the Devo-
nian succession across the RR (Fig. 3c) suggests that a
sedimentary threshold may have existed, which could
account for the variations in subsidence and could res-
ult from this Upper Devonian event. Subsurface data
are, however, still lacking to enable firm conclusions to
be drawn about such an early structuring of the RR.
During the Variscan orogeny (spanning the Late
Devonian to Late Carboniferous, with the main tectonic
phase occurring during Visean/Westphalian; Michard
et al. 2008), the RR was bounded by the Anti-Atlas
to the north, the Ougarta Belt to the northeast and
the Mauritanides Belt to the west (Fig. 1). The RR
may have undergone flexural subsidence in front of
these active orogenic systems that would imply the
burial of the RR and heating. Such a scenario is in
agreement with our FT data at the end of the Car-
boniferous, but challenges the ‘classical’ scenario of a
Late Carboniferous exhumation of the RR (Bertrand-
Sarfati et al. 1991; Haddoum, Guiraud & Moussine-
Pouchkine, 2001; Guiraud et al. 2005), which mainly
relies on the unconformity between the Carboniferous
and Mesozoic–Cenozoic strata in the Tindouf Basin.
The base of the Lower Cretaceous series in the Tindouf
Basin, though poorly dated, confirms the existence of
a huge hiatus between the Late Carboniferous and
the Late Jurassic (i.e. from  300 to  150 Ma). Pre-
cise dating of the erosion events is then not pos-
sible. Moreover, a Variscan exhumation of the base-
ment should have generated clastic sediments which
do not exist or are not preserved in the neighbouring
basins.
The existence of an ‘arch-and-basin’ structure
already acquired at the end of Palaeozoic times is
therefore uncertain, for the specific case of the RR.
Cambrian–Ordovician and Upper Devonian configura-
tions might have contributed to an early structuring of
the RR, although the main episode could have occurred
later.
5.b. Mesozoic scenario
The main result of model 2 (Fig. 5) is the indication of
an Upper Jurassic/Lower Cretaceous cooling event. We
will discuss the key arguments supporting this scenario,
namely: (i) a dramatic facies transition from carbonate
to clastic facies at the Jurassic–Cretaceous boundary
on the Atlantic margin in the Tarfaya Basin, and (ii) the
origin of these clastic deposits.
Lower Cretaceous sediments are represented by large
amounts of ‘Continental Intercalaire’ (Killian, 1931)
on the Saharan Platform (Guiraud et al. 2005). These
deposits are considered to be Late Jurassic to Early
Cretaceous in age (Furon, 1956), and are of detrital
continental facies (red clays, sandstones and conglom-
erates). First defined in the northern Touareg Shield
(Fig. 1a), they largely crop out in the Taoudeni Basin
(Fig. 1b). Lateral equivalents occur in the Tindouf
(Fabre, 2005, p. 428), and Tarfaya basins (Choubert,
Faure-Muret & Hottinger, 1966). A large part of the
offshore Lower Cretaceous sediments on the Atlantic
margin in the Tarfaya Basin rests unconformably on the
Upper Jurassic/Lower–Middle Berriasian limestones
of the margin platform (P. LeRoy, unpub. Ph.D. thesis,
Univ. Bretagne Occidentale, 1997). The Lower Creta-
ceous deposits in the Tarfaya Basin were deposited
in a deltaic environment (Choubert, Faure-Muret &
Hottinger, 1966; Martinis & Visintin, 1966; Einsele
& von Rad, 1979), and can reach at least 2 km in thick-
ness. They cut into the Tithonian and the Lower Berri-
asian carbonate platform (Abou Ali, Chellaie & Nahim,
2004). Moreover, stratigraphic correlations between
wells (P. LeRoy, unpub. Ph.D. thesis, Univ. Bretagne
Occidentale, 1997; Gouiza, 2011) suggest a Late Ber-
riasian/Early Valanginian to Barremian age for the
base of the Lower Cretaceous succession. These strati-
graphic ages are fundamental to characterizing the
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dynamics of the area, but data remain local and are
difficult to extrapolate. Eastward in the onshore basin,
the Lower Cretaceous deposits lie directly on the
Reguibat basement (Fig. 1b). Moreover, in the south-
ern part of the Zemmour (Fig. 1b), sedimentary studies
on the Tan Tan Formation (Martinis & Visintin, 1966)
identify an unconformity marked by a basal conglomer-
ate followed by alternating clays, sandstones, gypseous
and sandy marls, with few sandy limestone layers. The
basal conglomerate and, indeed, the entire succession
are poorly dated. In the Tan Tan area, the sequence is
close to 1 km thick (Martinis & Visintin, 1966), but it
thins towards the Reguibat Shield.
The basal conglomerate of the Tan Tan Formation
contains pebbles of sedimentary rocks, typical of the
Palaeozoic cover of the region (Martinis & Visintin,
1966), attesting that the Lower Cretaceous clastic rocks
could be sourced from the erosion of the Palaeozoic
cover that likely still existed over the RR during the Late
Jurassic – Early Cretaceous. Our type cross-section
(Fig. 3c) based on the thicknesses of the Upper Pa-
laeozoic in the Taoudeni and Tindouf basins, suggests
that a significant thickness of Palaeozoic cover prob-
ably still existed at that time on the RR. It provides a
minimum thickness of 1.5–2 km for the Late Palaeo-
zoic, which could be sufficient to explain the source
of such huge deltaic systems on the Atlantic mar-
gin. Finally, the Leg 47 of the Ocean Drilling Project
(well 397, 26° 50.7′ N; 15° 10.8′ W), offshore of the
Moroccan margin, adds further constraints on the ori-
gin of the sediments. Some of the Lower Cretaceous
levels drilled during this leg contain heavy minerals,
such as garnet, which could have only been derived
from a Precambrian basement source (Einsele & von
Rad, 1979), after the erosion of the Palaeozoic cover.
Moreover, a recent provenance analysis for the Lower
Cretaceous clastic rocks (Ali, 2012), based on zircon
ages, shows an Archaean signature, which could only
come from the western Reguibat basement, since the
oldest rocks in the Anti-Atlas belt are Proterozoic in
age.
At a larger scale, the volume of detrital sediments de-
posited during the Mesozoic has been estimated on the
West African margin by Helm (2009), who showed a
significant increase during the initial stages of the Early
Cretaceous followed by a decrease in the Late Creta-
ceous. Erosion of old basement could have occurred not
only on the RR but also from Precambrian inliers in the
Anti-Atlas (Gouiza, 2011; Sehrt et al. 2012). The RR
is, however, likely to be the dominant source for these
clastic rocks and might testify to a rapid uplift of the
RR, quickly exhuming the basement after erosion of
the Palaeozoic cover.
Overall, the unconformity associated with the sharp
facies transition between the Jurassic carbonate plat-
form and the widespread deltaic complex, coupled to
the evidence of Palaeozoic cover erosion, the likely ori-
gin of the sediments and our new thermochronological
data, indicates that a major exhumation event occurred
during the Late Jurassic / Early Cretaceous.
5.c. Consequences
5.c.1. Timing
Modelling gives us a consistent panel of time–
temperature paths to estimate the timing of this Late
Jurassic – Early Cretaceous event. We consider a time
interval of about 50 Ma during which the temperature
dropped from 100–120 °C to 20–40 °C resulting from
strong uplift and erosion of the RR. However, the tim-
ing of the huge amount of detrital sediments created by
this erosion is still problematic. As we already noted,
the sharp transition occurs regionally between Upper
Jurassic carbonates and Lower Cretaceous sandstones,
though small pulses of clastic sedimentation are loc-
ally recorded in the Late Jurassic (Abou Ali, Chellaie
& Nahim, 2004). We have to put together (1) the sharp
transition from carbonate platform to deltaic environ-
ment and (2) the tremendous detrital input during the
Early Cretaceous. These observations are not consistent
with our modelling data, which suggest that continuous
cooling starting at the end of the Jurassic and continued
through the Early Cretaceous. How can we explain the
delay of this detrital input? Given that samples were
taken at similar elevations (Table 1), challenging the
rate of exhumation with our thermochronological data
is not possible (Braun, 2002). We propose that the de-
trital flux was triggered when a sufficient relief was es-
tablished. The fact that very few transitional facies are
recorded can be attributed to a reworking of the earliest
deposits. The continuous cooling during a few million
years would lead us to expect important sediment accu-
mulations, but the occurrence of basal conglomerates
in the Lower Cretaceous level makes a slow and long-
term uplift problematic. Indeed, the existence of these
conglomerates suggests a quite dramatic beginning to
the depositional phase.
Eustatic variations during Mesozoic times provide
an alternative hypothesis: from the Late Jurassic to
the Late Cretaceous, sea-level was mainly rising up,
punctuated by occasional lowstand events in the Lower
Cretaceous (Haq, Hardenbol & Vail, 1987; Miller et al.
2005). The WAC Atlantic margin recorded this rise in
sea-level during the Late Jurassic in the ongoing ag-
gradation of the platform, whereas at the same time,
exhumation of the RR is thought to have begun: the
rising sea-level was partly counteracted by the exhuma-
tion. There was an abrupt fall in sea-level at the begin-
ning of the Early Cretaceous (Haq, Hardenbol & Vail,
1987) while exhumation was continuing. The coupling
of these two events could be responsible for triggering
the massive detrital input in the earliest stages of the
Early Cretaceous, which then progressively decreased
until the Aptian (Helm, 2009).
5.c.2. Correlations with Mesozoic geodynamic events
During the Late Jurassic and the Early Cretaceous,
Africa was moving eastwards with respect to Europe,
surrounded by ocean ridges (Guiraud et al. 2005).
The Early Cretaceous is characterized by a period of
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generalized uplift in northwest Africa. The Anti-Atlas
(Ruiz et al. 2011; Oukassou et al. 2013) as well as the
Atlantic margin (Gouiza, 2011; Sehrt et al. 2012) and
the Mesetas in central Morocco (Ghorbal et al. 2008;
Frizon de Lamotte et al. 2009; Saddiqi et al. 2009;
Bertotti & Gouiza, 2012) all underwent important up-
lift with significant (kilometre-scale) exhumation, the
origin of which is still debated.
The close location of the rift shoulder of the Central
Atlantic could seemingly explain the uplift, although
the rifting is much older than the Early Cretaceous
for this segment of the Atlantic, i.e. Late Triassic
to Early Jurassic in age (Sahabi, Aslanian & Olivet,
2004; Labails et al. 2010). Then, significant deforma-
tions affected the eastern boundary of the WAC at the
end of the Early Cretaceous (110 Ma), known as the
Austrian phase (Boudjema, 1987). This phase corres-
ponds to an E–W shortening and is expressed by folds
with N–S axes in the Sahara basins but has not yet
been recognized in the WAC. Contemporaneously with
this tectonic activity, sporadic alkaline igneous activ-
ity occurred on peri-Atlantic continental margins such
as the Richat structure close to the Reguibat Shield
(Fig. 1b; Matton & Jébrak, 2009). Finally, the conver-
gence between Europe and Africa began later during
the Santonian, and is recorded by frequent hiatuses or
unconformities in the Atlas system (Frizon de Lamotte
et al. 2009) and compressional structures with inver-
sion around the WAC, for example in Benue (Nigeria)
(Guiraud & Bosworth, 1997; Rosenbaum, Lister &
Duboz, 2002; Guiraud et al. 2005).
The Lower Cretaceous event proposed in this study
occurs during a ‘quiescent’ period, so a new mechanism
is required to account for this regional uplift. Shallow-
seated thermal mantle processes, such as edge-driven
convection (Missenard & Cadoux, 2012), could be re-
sponsible for this kind of event, or deeper mantle pro-
cesses, generating dynamic topography (Braun, 2010;
Flowers et al. 2012).
6. Conclusions
The first low-temperature thermochronology data were
produced on basement rocks of the central RR. We
compare two possible scenarios for the uplift of the
shield: (1) slow and regular cooling during the Meso-
Cenozoic and (2) rapid cooling between the Late Jur-
assic – Early Cretaceous. Published geological con-
straints, a new geometry for the southern flank of the
Tindouf Basin built from surfacing of Upper Palaeo-
zoic layers and our FT results imply that a major event
occurred during Meso-Cenozoic times, and specific-
ally at the Jurassic/Cretaceous transition. In this scen-
ario, we assume that Upper Carboniferous Variscan
events cannot account for the present basin-and-arch
architecture.
The pre-Variscan history is still poorly constrained.
Indeed, an earlier structuring of the RR is also possible
during the Cambrian–Ordovician as well as the Late
Devonian. However, the Late Palaeozoic is character-
ized by temperatures above 110 °C which are thought
to result from the deposition of a thick sedimentary
cover over the RR.
We identify a major denudation event of the base-
ment during the Early Cretaceous, which is the visible
effect of an uplift probably triggered a few million
years earlier, the mechanism of which remains to be
ascertained. This Early Cretaceous event fed a huge
palaeodelta, mainly transporting the eroding cover of
the basement of the Reguibat Shield towards the Cent-
ral Atlantic.
The northern WAC could be thoroughly affected by
this event, as it affects both the Atlantic Moroccan mar-
gin and the Anti-Atlas bounding the craton (Gouiza,
2011; Oukassou et al. 2013).
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